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RESUMEN
El objetivo de esta Tesis Doctoral es contribuir al conocimiento de la geomorfología
exo y endokárstica de la zona centro peninsular en relación con los cambios paleoambientales
ocurridos a lo largo del Cuaternario. Se han estudiado aspectos de geomorfología superficial y
subterránea, la petrología de las rocas que constituyen los macizos kársticos, la fracturación de
los mismos y el estudio sedimentológico, paleontológico, geoquímico isotópico y
geocronológico de los depósitos asociados al karst.
Hasta la fecha, el karst de la región centro había sido relativamente poco estudiado en su
conjunto. Salvo contadas excepciones, como es el caso de alguna cueva con yacimientos
paleontológicos o arqueológicos, donde se han realizado dataciones de espeleotemas, las
investigaciones llevadas a cabo en la región han sido en su mayoría de carácter espeleológico.
Sin embargo, existen varios trabajos centrados en la descripción petrológica y estratigráfica de
las rocas carbonatadas que constituyen los macizos kársticos de los bordes del Sistema Central.
Los sistemas kársticos estudiados se han desarrollado en los materiales carbonatados
cretácicos situados en los bordes norte y sur de las sierras de Guadarrama, Somosierra y Ayllón,
así como en las calizas y dolomías carboníferas del extremo septentrional de la Cuenca del
Duero, en el norte de la provincia de León. Generalmente se trata de cavidades de reducidas
dimensiones, que debieron formar parte de redes de conductos kársticos más amplias
actualmente desmanteladas por los procesos erosivos. La instalación, en el centro de la
Península Ibérica, de la red fluvial Plio-Cuaternaria y su posterior incisión han tenido un papel
fundamental en el desarrollo y posterior evolución del karst de la zona, provocando la
profundización de los sistemas kársticos y su posterior desmantelamiento. También ha
propiciado la entrada de grandes volúmenes de agua y sedimento al endokarst llegando, en
ocasiones, a colmatar por completo amplios sectores del mismo.
Este estudio ha incluido la catalogación de más de 180 cavidades de la zona centro
peninsular. En algunos casos la exploración endokárstica realizada ha supuesto el
descubrimiento de nuevas cuevas que han aportado interesantes datos a la presente
investigación, al tratarse de cavidades no afectadas por el impacto antrópico que, en general,
sufre el endokarst de la región.
De los depósitos detríticos endokársticos estudiados se han analizado los más
significativos (25 muestras) mediante difracción de RX con el fin de identificar su mineralogía
total y estudiar los minerales de la arcilla. Se han efectuado 10 dataciones Th/U sobre
espeleotemas, que se añaden a las determinaciones efectuadas por otros autores en la reaión
centro peninsular. Por otra parte, se han realizado 252 análisis de isótopos estables (130 y^^C)
sobre espeleotemas. La aplicación de éstas técnicas ha permitido detectar para la región centro
peninsular, desde el Pleistoceno medio hasta la actualidad, 4 periodos favorables para la
deposición de espeleotemas y travertinos asociados a los estadios isotópicos cálidos 7, 5, 3 y 1 y
otros dos a estadios isotópicos relativamente fríos (6 y 4).
En relación con la geomorfología exo y endokárstica se han elaborado cinco mapas
geomorfológicos, a escalas L• 10.000 y 1:20.000, de los macizos más representativos, así como
la topografía de 16 nuevas cavidades descubiertas durante la presente investigación. Se ha
estudiado la hidrogeología e hidroquímica de las aguas subterráneas con la realización de
análisis químicos completos de aguas subterráneas. La petrología de los macizos kársticos se ha
abordado mediante el estudio al microscopio petrográfico de 61 muestras de roca, lo que ha
permitido comprobar como la karstificación ha sido más intensa en los tramos formados por
rocas de composición dolomítica. Se han efectuado cerca de 1.600 medidas de lineamientos y
3
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direcciones de galerías e.n el endokarst de la región, con el fin de identificar las discontinuidades
de cada macizo y conocer mejor las direcciones preferentes de actuación de los procesos de
karstificación, observando como estos han seguido principalmente las directrices de la
fracturación alpina que afecta a la región centro. Se han descubierto, en algunas cavidades,
restos paleontológicos contenidos en les rellenos endokársticos que han servido para conocer
mejor la edad de dichos depósitos. Así, los fósiles más antiguos encontrados en las cuevas de la
región datan del Pleistoceno inferior, aunque las faunas mejor representadas pertenecen al
Pleistoceno medio y superior. Gracias a ellos se ha podido observar que las faunas existentes en
cavidades del borde norte del Sistema Central son relativamente más modernas que las
encontradas en el borde sur. Esto permite suponer que ei endokarst de la vertiente meridional
quedó antes desmantelado por los procesos erosivos, posiblemente como consecuencia de la
mayor velocidad de incisión de la red fluvial en la Cuenca del Tajo.
Los primeros procesos de karstificación detectados en la zona tienen lugar en el
Plioceno inferior, pero no es hasta el Plioceno superior cuando comienzan a formarse conductos
subterráneos de envergadura como cor,secuencia de la instalación e incisión de la red fluvial
Plio-Cuaternaria. La evolución del karst, durante el Cuate.rnario, ha venido claramente marcada
por el paleoclima de la región. Así, durante los periodos fríos el endokarst ha sufrido, diferentes
episodios de relleno detrítico (estadios isotópicos 8, 6, ^l y 2). Estos depósitos son
posteriormente erosionados en los periodos cálidos y húmedos del Pleistoceno propiciando,
además, la formación de depósitos de precipitación química (espe.leotemas y travertinos).
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PARTE I
INTRODUCCIÓN, OBJETIVOS Y ANTECEDENTES
lntroc(ucción, ohjetiros ^ cuttececlcnres
1. INTRODUCCIÓN
Existen numerosas evidencias de que a lo largo del Cuaternario se han producido
múltiples y notables cambios climáticos. Los registros de estos cambios que se han conservado
en ambientes continentales son limitados y dispersos, presentando el interés de permitir la
reconstrucción, en ocasiones con notable precisión, de condiciones climáticas locales. EI medio
kárstico ofrece interesantes posibilidades para el estudio de registros geológicos de los cambios
climáticos cuaternarios. Por un lado, el agua y la atmósfera de las cavidades refleja las
condiciones del exterior y, por otra parte, el ambiente subterráneo tiene un carácter
especialmente conservativo para los materiales que se depositaron en él. Tanto en el exokarst
como en el endokarst se presentan formas y depósitos cuya génesis está condicionada por el
clima. Es el caso, en particular, de los espeleotemas, travertinos y depósitos detríticos
endokársticos, junto con los posibles restos fósiles que contengan. EI an^ílisis de estos
materiales permite la deducción de condiciones climáticas correspondientes al momento de su
formación. Por otra parte, algunos de estos materiales son válidos para ser datados por métodos
de geocronología absoluta, lo cual permite fechar las condiciones climáticas del momento de su
génesis.
Hace algo más de dos décadas se sentaron los pilares para el establecimiento de
secuencias paleoclimáticas cuaternarias bien datadas en medios oceánicos (Shackleton y
Opdike, 1973); sin embargo, en ámbitos continentales es mucho más difícil encontrar registros
suficientemente continuos que ofrezcan buena información paleoambiental. En regiones
relativamente cercanas a la que es objeto del presente trabajo, se han realizado con éxito
reconstrucciones de climas cuaternarios en base al estudio de sedimentos lacustres (Fontes et
al., 1985; Gasse et al., 1990) y de turberas (Florschiitz et al., 1971).
En los últimos años, se han incrementado los trabajos que ponen de manifiesto que
algunos depósitos kársticos, como los espeleotemas y travertinos, constituyen excelentes
indicadores paleoclimáticos a escala global (Henning et al., 1983). Sus posibilidades de
datación absoluta mediante diversas técnicas (Schwarcz, 1986) y la aplicabilidad de los análisis
geoquímicos de isótopos estables para la reconstrucción de paleotemperaturas (Turi, 1986;
Jiménez de Cisneros, 1994), siempre que estos depósitos se hayan generado en equilibrio
isotópico, convierte su estudio en un campo de investigación de gran actualidad e interés.
España presenta una amplia superficie de materiales karstificables, que alcanza la
quinta parte del territorio peninsular (Fig. 1), existiendo sistemas kársticos antiguos y actuales
bien desarrollados. Se han descrito en ellos varias fases de karstificación desde el Mioceno
Superior al Cuaternario reciente (p. ej. Martín-Algarra et al., 1989; Ginés y Ginés, 1995b), con
buenos registros morfológicos y sedimentarios. En trabajos previos se han recopilado 120
dataciones absolutas de espeleotemas y travertinos (Durán, 1989), superando en la actualidad
los tres centenares el número de dataciones absolutas publicadas en España en este tipo de
materiales. Estos datos han permitido constatar la estrecha relación existente en la Península
Ibérica entre períodos cálidos (interestadios de la escala oceánica de isótopos de oxígeno de
Shackleton y Opdike, 1973), con fases de crecimiento de espeleotemas y de depósitos de
travertinos (Durán et al., 1988a). En los últimos años se han realizado intentos de
reconstrucción de paleotemperaturas mediante análisis de isótopos estables en algunas áreas
kársticas concretas, como, por ejemplo, la cueva de Nerja en el sur peninsular (Reyes et al.,
1993; Jiménez de Cisneros, 1994).
En esta línea de investigación se encuentra la presente Tesis Doctoral, en la que, a
partir del estudio de los sistemas kársticos de los bordes del Sistema Central y del macizo de
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Valporquero, se relaciona la evolución geológica y geomorfológica de estos con (os cambios
climático regionales ocurridos durante el Cuaternario en el centro de la Península Ibérica. En
las cavidades de la región abundan los depósitos detríticos y de precipitación química
(fundamentalmente espeleotemas), así como ciertos yacimientos paleontológicos pleistocenos y
holocenos. Ello permite obtener dataciones absolutas y relativas (biocronológicas) de dichos
rellenos kársticos, y así obtener evidencias paleoecológicas y paleoambientales de la evolución
del clima en el Cuaternario.
Fig. 1. Mapa esquemático de los afloramientos kársticos en España (modificado de Ayala et al., 1986).
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2. OBJETIVOS
La evolución del karst en general y, en particular, los depósitos kársticos presentan un
importante condicionamiento climático, sobre todo en relación con las disponibilidades hídricas
(precipitación, evapotranspiración, infiltración eficaz, sólidos en arrastre y suspensión) y las
temperaturas (equilibrios físico-químicos en la disolución/precipitación de carbonatos). Por otra
parte, las características del medio kárstico lo hacen especialmente propicio para la
preservación de restos, a lo que se unen las posibilidades de análisis y datación que ofrecen
muchos de los materiales acumulados en este ambiente.
Existen interesantes sistemas kársticos cuyo desarrollo y registro sedimentario abarca
desde el Plioceno superior al Holoceno, y de los cuales son conocidos ciertos aspectos relativos
a su evolución. Sin embargo, hasta el momento no se han explotado suficientemente las
precisiones cronológicas y las deducciones paleoambientales y paleoclimáticas sobre el
Cuaternario que sin duda permite el medio kárstico.
El objetivo de esta Tesis es caracterizar y datar episodios climáticos del Cuaternario,
con especial atención al periodo Pleistoceno medio-actualidad, es decir entre 700 Ka y el
presente, a partir del registro geológico conservado en algunos sistemas kársticos del centro de
la Península Ibérica. En el periodo señalado existen interesantes depósitos kársticos en la zona
de estudio, incluyendo también restos paleontológicos.
El estudio se abordará con carácter pluridisciplinar, al incluirse técnicas y métodos
geoquímicos (convencionales e isotópicos), geocronológicos, sedimentológicos, mineralógicos,
paleohidrogeológicos, paleontológicos, neotectónicos y geomorfológicos.
Se pretende analizar y datar una serie de depósitos kársticos de interés para la
reconstrucción paleoambiental del Cuaternario. Los resultados serán interpretados en relación
con la evolución general del karst y se compararán con los datos existentes obtenidos en otro
tipo de estudios en áreas cercanas (análisis del glaciarismo, estudio de las terrazas fluviales,
excavaciones paleontológicas, entre otros).
En concreto, en la presente Tesis se abordan los siguientes temas:
- estudio de los aspectos geomorfológicos de los sistemas kársticos que aporten
información sobre su evolución en el Cuaternario. En algunos casos será posible
complementar la información geomorfológica kárstica con la de su entorno: evolución
de la red fluvial, procesos periglaciares y otros fenómenos geodinámicos.
- estudio de la relación entre la fracturación y el desarrollo del karst, analizando el
acoplamiento de las cavidades a la fracturación, y analizando las deformaciones
sufridas por los depósitos kársticos. Esta información, comparada con las fases
tectónicas conocidas en la región, podrá proporcionar precisiones cronológicas.
- estudios sedimentológicos, texturales y mineralógicos de secuencias detríticas
depositadas en el endokarst, con caracterización de los minerales presentes y de los
minerales de la arcilla, con el fín de reconstruir las condiciones de alteración, transporte
y sedimentación de los materiales.
- estudio de las variaciones isotópicas (5180, S"C) en espeleotemas, con el fin de
obtener datos paleoambientales.
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- dataciones absolutas de depósitos asociados al karst, mediante el método
geocronológico de las series de Uranio (Th/U).
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3.ANTECEDENTES
Con anterioridad a este trabajo son relativamente escasos los estudios de carácter global
centrados en los macizos kársticos de los bordes norte y sur del Sistema Central y en el macizo
de Valporquero. Los rasgos geomorfológicos poco espectaculares de estos y el escaso
conocimiento que se tenía hasta hace poco sobre el endokarst de la región, podríari explicar esta
relativa falta de interés. Sin embargo, algunos autores han investigado aspectos puntuales de
tipo paleontológico, hidrogeológico o geomorfológico relacionados con el karst de la zona.
Las primeras referencias sobre fenómenos kársticos en los materiales mesozoicos
existentes en ambos bordes del Sistema Central se producen a partir del siglo XIX (Miñarro,
1828; Ford, 1847; Madoz, 1849; Rosell, 1865, en García Valero, 1997 ; Prado, 1864; Puig y
Larraz, 1894; Breuil, 1920; Maura, 1951), pero se limitan a breves descripciones de cavidades,
como en el caso de la Cueva del Reguerillo, en el borde sur de la cadena. Trabajos de carácter
geológico teniendo como marco los macizos kársticos de la zona son abordados por Carandell
(1914) y Hernández Pacheco (1930). Posteriores estudios sobre geomorfología exo y
endokárstica, se centran en sectores concretos, como es el Cerro de la Oliva, en Patones
(Hernán López, 1965 a,b). Cabe destacar las primeras obras que describen globalmente la
evolución del karst en la zona (Torres, 1974; Corchón, 1976), o que ponen en evidencia la
existencia de manifestaciones kársticas de importancia (Durán et al., 1989). Sin embargo, la
mayoría de los estudios existentes son de carácter puramente espeleológico y de catalogación
de cavidades (Torres y Puch, 1973, 1994; Herrero, 1979; Fernández y Martín, 1982; Puch,
1986; Fernández, 1993). Es sobre todo en el karst del Cerro de la Oliva, en los años 90, donde
comienzan a realizarse estudios que relacionan el karst y los depósitos endokársticos con la
incisión de la red fluvial próxima (Torres et al., 19946,c, 1995). Este lugar por sus
características, es también objeto de trabajos en los que se propone una explicación sobre la
génesis y evolución del karst del borde sur del Sistema Central (Barettino, 1995a; Barea et al.,
1997b).
En el alto valle del río Lozoya se describen muy someramente, fenómenos de colapsos
atribuidos a la existencia de un karst cubierto por materiales fluviales (Pedraza et al., 1991;
Fernández et al., 1991; Pedraza, 1994a). En el área de Tamajón se cita la presencia de cuevas y
lapiaces (Temiño et al., 1988), dolinas de dimensiones pequeñas y medias (Rodríguez
Fernández, 1996), además de torcas, bogaces y depresiones cerradas de tamaño decamétrico
(Barea et al., 1997a, 1998b).
En el borde norte del Sistema Central también predominan las obras de catalogación y
descripción de cavidades (CRCCE, 1979; Herrero, 1982; Gutiérrez Nevado y Bielsa Ortiz,
1994). Cabe destacar los trabajos realizados sobre el karst de las Hoces del río Duratón, que
abordan aspectos estratigráficos, petrológicos, estructurales y caracterizaciones
hidrogeoquímicas de las aguas superficiales y subterráneas (Castello y Eraso, 1975; Bullón et
al., 1980). En esta misma zona se realizó, además, el estudio de un relleno kárstico en la Cueva
del Cura (Eraso et al., 1980). La geomorfología del karst de Prádena es estudiada por Moreno
Sanz (1980, 1989), que también reconoce la existencia de depósitos endokársticos de origen
alóctono en las cavidades del sector (Moreno Sanz y Sanz Donaire, 1979; Moreno Sanz, 1983).
En el Macizo de Valporquero existen varios trabajos que hacen referencia a aspectos
geomorfológicos. Algunos se ocupan únicamente del endokarst (Redondo, 1980), siendo los
más abundantes los centrados en el área próxima a la Cueva de Valporquero y la descripción de
la misma (Santamarta, 1974; Sánchez, 1983; Altable, 1992; Baquero, 1992; Calvo, 1995).
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Un estudio en detalle y centrado en el entorno de la Cueva de Valporquero es el
realizado por el ITGE para la Diputación Provincial de León (Durán y Heredia, 1997). En dicho
trabajo se incluye un mapa geomorfológico de la cuenca del arroyo de Valporquero y de las
Hoces de Vegacervera. Una versión reducida y corregida de este mapa es publicada por Barea
et al. (1998a). En un estudio realizado por la Universidad Autónoma de Madrid para la
Diputación Provincial de León (López Martínez et al., 1998), se revisa la geomorfología
kárstica de la zona y se elabora un mapa geomorfológico a escala 1:10.000 del macizo.
Los trabajos anteriormente citados, así como otros que se citan en los apartados
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4. METODOLOGÍA
La elaboración de esta memoria ha contado con cinco etapas fundamentales:
• Recopilación bibliográfica y cartográfica con objeto de revisar la información
disponible de carácter geológico, geomorfológico y paleoclimático, así como la
historia y los resultados de las exploraciones espeleológicas realizadas en las zonas
estudiadas. Seguidamente la búsqueda se centró en trabajos de tipo metodológico,
como los relacionados con análisis sedimentológicos aplicados o no al karst,
técnicas geocronológicas e isotópicas, y estudio paleoclimáticos generales
realizados en zonas kársticas. Finalmente, se revisaron trabajos específicos
relacionados con el karst en las zonas de estudio, su evolución y el análisis de sus
depósitos. Aunque esta fase se desarrolló principalmente en las etapas iniciales del
trabajo, se ha mantenido activa durante toda la investigación.
• Trabajo de campo, con la realización de numerosas campañas sobre el terreno
incluyendo visitas a cavidades, para la obtención de datos y muestras.
• Análisis de laboratorio, donde se analizaron, mediante diferentes métodos y
técnicas, las muestras recogidas en el campo.
• Estudios de gabinete donde se trataron, analizaron e interpretaron los datos y
resultados obtenidos en los trabajos de campo y de laboratorio.
• Elaboración de la presente memoria donde quedan recogidos los datos, los
resultados, las discusiones y las conclusiones más importantes de la investigación
realizada.
4.1. Trabajos de campo
Con el fin de poder obtener la información y los datos necesarios, se han realizado
múltiples visitas a las zonas de campo elegidas. En ellas se han efectuado las siguientes labores:
• Reconocimiento de diversos macizos kársticos situados en las provincias de
Madrid, Guadalajara, Segovia y León a fin de elaborar una cartografía
geomorfológica, con la ayuda de fotografías aéreas a escala 1:18.000. Se ha
estudiado, además, la geología de estos macizos y su relación con las rocas
circundantes.
• Medida de datos estructurales que pudieran resultar de interés en los macizos
kársticos.
• Toma de muestras de las rocas que componen las unidades karstificable^.
• Estudio de las cavidades conocidas más significativas dentro de la zona de estudio,
con el fin reconocer en detalle el endokarst y localizar depósitos endokársticos
singulares.
• Exploración de nuevas cavidades. Durante las investigaciones de campo para el
presente trabajo se han descubierto más de 30 nuevas cavidades que ha sido
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necesario explorar mediante técnicas espeleológicas. Además, se ha realizado la
topografía de las más importantes, usando técnicas de topografía subterránea.
• Levantamiento de columnas estratigráficas de depósitos detríticos endokársticos.
• Elaboración de esquemas y toma de fotografías de depósitos y formas erosivas del
endokarst.
• Toma de muestras en las secuencias de depósitos detríticos endokársticos, para
realizar análisis mineralógicos y geoquímicos, y estudiar, en su caso, el contenido
macro y micropaleontológico.
• Recolección de muestras de espeleotemas, para la realización de análisis isotópicos
y dataciones absolutas.
• Toma de muestras de aguas en manantiales y surgencias kársticas para su análisis
químico.
4.2. Análisis de laboratorio
Debido a la diversidad en el tipo de muestras obtenidas en el campo, los trabajos de
laboratorio han sido variados. Las características de los métodos analíticos concretos se
describen más en detalle en los apartados correspondientes (p. ej. isótopos estables en 12.3.2.,
mineralogía en 12.1.1. y así sucesivamente). Aquí se enumeran brevemente los métodos usados:
• Obtención de láminas delgadas de las rocas que constituyen los macizos kársticos.
• Estudios petrográficos sobre láminas delgadas de rocas.
• Trituración de las muestras de roca y de los depósitos endokársticos en mortero de
agata.
• Realización de calcimetrías en las rocas que constituyen los macizos kársticos y en
los depósitos endokársticos.
• Estudio mineralógico de los sedimentos detríticos endokársticos realizado mediante
difracción de rayos X tanto para muestra total pulverizada como para la fracción
menor de 2 µm. Estos análisis han sido realizados en el Departamento de Química
Agrícola, Geología y Geoquímica y en el Servicio Interdepartamental de
Investigación (SIDI), ambos de la Universidad Autónoma de Madrid (UAM).
• Corte mediante sierra circular de las muestras de espeleotemas a fin de obtener
superficies planas en las que observar su estructura interna.
• Muestreo selectivo mediante microtaladro de los espeleotemas para la realización
de análisis de isótopos estables.
• Análisis de isótopos estables (C" y O18) en espeleotemas, realizados en los
laborator.ios del SIDI, Estación Experimental del Zaidín (CSIC, Granada) y el
Laboratorio de Geoquímica de la Universidad de Lausanne, Suiza.
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• Análisis geocronológicos (Th/U) de muestras de espeleotemas, realizados en el
Laboratorio de datación del Instituto Jaume Almera (CSIC, Barcelona).
• Análisis químico de las aguas provenientes de los acuíferos kársticos de la región
estudiada, realizados en el Departamento de Química Agrícola, Geología y
Geoquímica de la UAM y en los laboratorios del Instituto Tecnológico Geominero
de España (ITGE).
4.3. Estudios de gabinete
Las labores de este tipo realizadas han sido:
• Recopilación y revisión bibliográfica.
• Elaboración de cartografía geomorfológica, a partir de fotografías aéreas a escala
1:18.000, de los macizos kársticos más representativos.
• Digitalización de croquis, gráficos y topografías subterráneas de cavidades, algunas
de ellas desconocidas antes de la realización de la investigación.
• Representación gráfica de perfiles geológicos, columnas estratigráficas,
localización de muestras y otras figuras.
• Realización de esquemas geomorfológicos y bloques diagramas.
• Análisis y tratamiento de las medidas obtenidas en campo y sobre fotografías
aéreas a fin de realizar mapas de lineamientos y diagramas en rosa.
• Tratamiento de los datos obtenidos en el campo y de los resultados de los ensayos
de laboratorio.
• Elaboración de la parte gráfica y del texto de la presente memoria.
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5. ÁMBITO GEOGRÁFICO
5.1. Zonas de estudio
EI presente trabajo comprende una serie de macizos kársticos situados en dos sectores
del interior peninsular. Por un lado, los bordes norte y sur del Sistema Central y, por otro, el
macizo de Valporquero, situado en la vertiente meridional de la Cordillera Cantábrica (Fig. 2).
Fig. 2. Localización de los sectores estudiados. 1: macizos kársticos del borde sur del Sistema Central; 2:
macizos kársticos del borde norte del Sistema Central, y 3: macizo kárstico de Valporquero.
El área estudiada en el entorno del Sistema Central está representada en 22 hojas
topográficas a escala 1:50.000, del Mapa Topográfico Nacional del Instituto Geográfico
Nacional (Fig. 3): Fuentelcésped (375), Olombrada (402), Maderuelo (403), Ayllón (404),
Cantalejo (430), Sepúlveda (431), Riaza (432), Atienza (433), Nava de la Asunción (456),
Turégano (457), Prádena (458), Tamajón (459), Hiendelaencina (460), Valverde del Majano
(482), Segovia (483), Buitrago de Lozoya (484), Valdepeñas de la Sierra (485), Jadraque (486),
E} Espinar (507), Cercedilla (508), Torrelaguna (509) y Marchamalo (510).
El relieve montañoso de la Sierra de Guadarrama y Somosierra, con cotas de hasta
2.430 m(Pico de Peñalara), da paso a ambos lados de la cordillera a orografías más suaves,
correspondientes a las cuencas del Tajo y del Duero. En la figura 4, se representa la situación
de los macizos kársticos estudiados en esta región. En dicha figura puede observarse como los
afloramientos calcáreos se distribuyen en bandas paralelas a las alineaciones de cumbres de las
sierras de Guadarrama y Somosierra, en dirección NE-SO. En la vertiente septentrional, los
macizos kársticos pueden encontrarse a altitudes del orden de 1.200 m, como es el caso del
vértice de Valdevacas (1.214 m), próximo a Valdevacas de Montejo, en la Sierra de Pradales
(Segovia). En el borde meridional del Sistema Central la cota más alta del karst es el vértice
Sima (1.542 m) próximo a Galve de Sorbe (Guadalajara).
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- Límite hojas topográficas 1:200.000 ^
--_ - Límite hojas topográficas 1:50.000 ^
Fig. 3. Situación geográfica del área estudiada en los bordes norte y sur del Sistema Central.
Las cuadrículas pequeñas corresponden a las hojas a escala I:50.000 del Mapa Topográfico
Nacional del Instituto Geográfico NacionaL Las cuatro cuadrículas grandes representan las
hojas a escala 1:200.000. Lo: Lozoya; Mo: El Molar; P: Prádena; Pa: Patones; Pe: Pedraza;
Ta: Tamajón y Se: Sepúlveda.
La región objeto del presente estudio engloba poblaciones de importancia, como es la
ciudad de Segovia, en la vertiente norte del Sistema Central. Dicha ciudad se encuentra
asentada sobre uno de los macizos kársticos estudiados. También en la vertiente septentrional
se encuentran poblaciones como Sepúlveda, Cantalejo y Villacastín. Al sur del Sistema Central
son reseñables las localidades de Torrelaguna, en la Comunidad de Madrid, y Tamajón, en la
provincia de Guadalajara.
Por otra parte, debido a su situación, al interés de sus características geológicas y
geomorfológicas, se ha estudiado también el macizo de Valporquero, situado 45 km al norte de
la ciudad de León. Con ello, se ha pretendido ampliar la información sobre la evolución de los
sistemas kársticos existentes en el Sistema Central investigando este macizo kárstico del borde
norte de la Meseta, con el fin de obtener un conocimiento más amplio de las condiciones
paleoambientales del centro peninsular durante el Cuaternario. El macizo de Valporquero se
encuentra representado en 2 hojas topográficas a escala 1:50.000 del Mapa Topográfico
Nacional del Instituto Geográfico Nacional: La Pola de Gordón (103) y Boñar (104).
21
Barea Ludtena, J. Ceontotfologra r erohrcrón pnleoclimáticct...
22
M^^tudnlo,qlci, tíi^^hitn ,^^eu^r^í%irn ^' rn^'uurlrr ,^w^lrí,^i^'n
Fig. 5. Situación geográfica del macizo kárstico de Valporquero. Los números en el margen del rcruadro
superior indican las coordenadas UTM.
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El macizo de Valporquero se localiza en la vertiente sur de la Cordillera Cantábrica
(Fig. 5), presentando un relieve con fuertes desniveles en una alineación montañosa de
dirección E-O, disectada perpendicularmente por la red fluvial principal. EI río Torío, afluente
del Bernesga, constituye el nivel de base del karst de la zona y separa el macizo de Fresneda al
este, del de Valporquero, situado al oeste del citado curso fluvial. Entre las cotas más altas del
sector cercano se encuentran el Pico Salguerón (1.803 m), situado en el extremo occidental de
la zona de estudio, y el alto de Fresneda (1.644 m), al este. Las poblaciones más importantes
del área son Villamanín situada al oeste, la Pola de Gordón al suroeste y Matallana de Torío al
este, cuya principal actividad económica se centra en la minería del carbón.
5.2. Climatología
El clima en ambas vertientes del Sistema Central está condicionado por la
continentalidad y la relativamente elevada altitud media de la región. Los inviernos son fríos y
relativamente secos, con veranos calurosos y secos, concentrándose el grueso de las
precipitaciones durante la primavera y el otoño. Las temperaturas medias anuales, calculadas a
partir de los datos facilitados por el Instituto Nacional de Meteorología, oscilan entre los 11° C
de Segovia y los 14° de Manzanares el Real (Madrid). El gradiente termométrico en la vertiente
norte del Sistema Central, en las proximidades de Prádena se ha estimado en 1,2° C cada 100 m
(Moreno Sanz, 1989) y en 0,5° C cada 100 m para el borde sur (González Yélamos, 1991).
La orografía de la región es la responsable, en gran medida, de la distribución de las
precipitaciones en la zona. Estas son más abundantes en puntos altos de la Sierra de
Guadarrama, registrándose 1.170 mm/año de media anual en el Puerto de Navacerrada, situado
a 1.860 m s.n.m. (García de Pedraza y Reija Garrido, 1994). Las precipitaciones disminuyen a
medida que nos alejamos del Sistema Central (Fig. 6). La ciudad de Segovia, situada en el
borde norte, con 468 mm/año y Talamanca del Jarama en el borde sur con 443 mm/año, marcan
los valores mínimos de precipitación media anual registrados en las proximidades de los
macizos kársticos estudiados. Varios autores han calculado la precipitación media anual caída
sobre los afloramientos cretácicos en ambos bordes Sistema Central. En la vertiente segoviana
el valor obtenido es de 640 mm/año, para el periodo comprendido entre 1947-1978 (Sanz
Blanco, 1984) y 720 mm/año para la vertiente meridional, durante los años 1941-1968
(Corchón, 1976). Este último valor parece algo elevado para el borde sur del Sistema Central,
por lo que se ha recalculado añadiendo más estaciones meteorológicas cuyos datos han sido
facilitados por el Instituto Nacional de Meteorología. Las estaciones utilizadas han sido:
embalse de Manzanes el Real, Guadalix de la Sierra, Soto del Real, Miraflores de la Sierra,
embalse de río Sequillo, Talamanca del Jarama, embalse del Vado y Cogolludo. El nuevo valor
obtenido, para el periodo comprendido entre 1975-1995, es de 672 mm/año, sensiblemente
inferior al estimado por Corchón. El gradiente pluvimétrico calculado en las próximidades de
Prádena, localidad situada en la vertiente norte del Sistema Central es de 95 mm/100 m
(Moreno Sanz, 1989) y 75 mm/100 m en el valle del Lozoya (Fernández García y Moreno
Jiménez, 1983).
El clima en el macizo kárstico de Valporquero está condicionado por su altitud (1.803
m en el Pico Salguerón) y por su localización al sur de la Cordillera Cantábrica. Los principales
frentes que traen precipitaciones a la zona proceden del NO. La temperatura media en Boñar
(975 m s.n.m.), 12 km al este del área de estudio, es de 9,7 °C (Almarza Mata, 1984). Las
precipitaciones medias anuales alcanzan los 1.334 mm/año en la estación de Cármenes (1.165
m s.n.m.), situada 3 km al norte del pueblo de Valporquero, junto al río Torío, y 1.063 mm/año
en Boñar. Con los datos citados el clima puede catalogarse como templado húmedo (Almarza
Mata, 1984).
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Fie. 6. Distribución de las
precipitaciones medias anuales, en
milímetros, en el sector
nororiental del Sistema Central
(según García de Pedraza y Reija
Garrido, 1994).
Para el macizo kárstico de Valporquero puede estimarse que la media anual de
precipitación es de unos 1.430 mm/año (Durán y Heredia, 1997), siendo una buena parte de
carácter nival. La nieve es habitual en la zona, manteniéndose desde los meses de Enero a
Mayo. En la parte alta del arroyo de Valporquero (1.610 m) se han medido, gracias a la
instalación de una pértiga, valores puntuales de espesor de nieve que oscilan entre 10 y 35 cm
dentro del período comprendido entre los años 1989 a 1995 (Ministerio de Obras Públicas,
Transporte y Medio Ambiente, 1992, 1994; Ministerio de Medio Ambiente, 1997, 1998).
5.3. Hidrología super^cial
El Sistema Central marca la divisoria hidrográfica entre las cuencas del Tajo y del
Duero. La red fluvial en el lado norte se dispone perpendicularmente a la Sierra de
Guadarrama. Los principales ríos (Riaza, Duratón, Cega y Eresma) y los afluentes de estos dos
últimos, Pirón y Voltoya, respectivamente, discurren en dirección SE-NO. En la cuenca del
Tajo, sin embargo, los principales cauces (Guadalix, Jarama, Sorbe y Bornova) siguen
direcciones N-S. Por su parte, el río Lozoya en su tramo alto circula encajado en una fosa
tectónica con dirección SO-NE, cambiando a N-S antes de su confluencia con el río Jarama.
La composición química de las aguas de los ríos de la región se caracteriza por su bajo
contenido en sales disueltas, inferiores a 150 ppm (Alonso y Catalán, 1966, en Llamas, 1987).
Ello es consecuencia del origen pluvio-nival de las aguas y de su circulación, en los tramos
altos, por zonas constituidas exclusivamente por rocas metamórficas y plutónicas. EI contenido
salino de las aguas superficiales aumenta a medida que nos alejamos de la cabecera de los ríos,
al recoger estos aguas procedentes de la escorrentía subterránea. Este incremento es, sin
embargo, pequeño, puesto que los mayores aportes proceden del flujo subterráneo de los
acuíferos detríticos terciarios de las cuencas del Tajo y del Duero, cuyas aguas también tienen
una salinidad muy reducida (Llamas, 1987).
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La Cordillera Cantábrica separa la submeseta norte del Mar Cantábrico. La vertiente
sur, donde se sitúa el Macizo de Valporquero, pertenece a la cuenca hidrográfica del Duero.
Dicha vertiente presenta un relieve moderado aunque con importantes desniveles, fruto del
profundo encajamiento de la red fluvial. Los cauces de la zona son rectos con escasa sinuosidad
y ausencia de depósitos fluviales. La red hidrográfica tiene una densidad baja y su morfología
muestra una tendencia ortogonal, donde los cauces principales (Torío) discurren en dirección
N-S, transversalmente a la estructura geológica, mientras que los cauces menores se orientan E-
O, subparalelos a la dirección de los estratos (arroyo de Valporquero). EI río más importante en
el área de estudio es el Torío, afluente del Bernesga, que lo es a su vez del río Esla.
El nivel de base en el macizo kárstico de Valporquero viene marcado por el río Torío.
Este da origen a las Hoces de Vegacervera, un profundo desfiladero de paredes escarpadas y
cerca de 1 km de longitud. Procedente de sectores altos del macizo, el arroyo de Valporquero es
afluente del río Torío por su margen occidental. Este arroyo circula aguas arriba del karst por
una cuenca de 5,5 km'` hasta alcanzar la Cueva de Valporquero, lugar donde se infiltra por
completo. Tras un recorrido subterráneo de 1,5 km, resurge en La Covona, desde donde su
curso discurre superficialmente unos 300 m hasta desembocar en el río Torío.
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6. ENCUADRE GEOLÓGICO
6.1. Estratigrafía de las unidades karstificables
En el presente apartado se describe la estratigrafía de los materiales que constituyen los
macizos kársticos estudiados. Se trata de rocas fundamentalmente carbonatadas, calizas y
dolomías, que son las que albergan los principales fenómenos kársticos tanto superficiales
como subterráneos de la región objeto de estudio.
La edad de las rocas que conforman los macizos kársticos en ambas vertientes del
Sistema Central, abarca desde el Turoniense hasta el Campaniense. Se trata principalmente de
calizas, calizas dolomíticas y dolomías calcáreas. Dichas rocas afloran en bandas estrechas y
alargadas, con una dirección aproximadamente NE-SO, paralelas a las sierras de Guadarrama y
Somosierra (Fig. 4). Estos materiales forman parte de las antiguas plataformas carbonatadas,
más extensas, del Cretácico superior de la Cordillera Ibérica (Surco Ibérico) (Gil y García,
1996), teniendo su terminación sobre los materiales paleozoicos del Macizo Hespérico. La
escasa potencia de las series y su carácter dolomítico-terrígeno revelan que se trata de facies de
borde.
En el macizo de Valporquero las rocas estudiadas pertenecen al ámbito geológico de la
Zona Cantábrica, constituida por rocas paleozoicas. La edad aproximada del conjunto abarca
desde el Serpujoviense al Bashkiriense (Carbonífero inferior). El espesor de la serie ronda los
900 m y la constituyen principalmente calizas, dolomías y brechas calcáreas formadas en
plataformas someras de tipo lagoon y en plataformas carbonatadas aisladas libres del influjo de
materiales terrígenos (Rodríguez Fernández, 1991).
6.1.1. Estratigrafía del Cretácico en el borde sur del Sistema Central
Las primeras investigaciones de carácter puramente geológico que estudiaron los
materiales cretácicos existentes en los bordes del Sistema Central, fueron llevadas a cabo por
Hernández Pacheco (1930), Schroeder (1930), Alía Medina (1942), Menéndez Amor (1952),
De la Concha (1953), Fuster y Febrel (1959), Saeftel (1961) y Wiedmann (1964). Sin embargo,
no es hasta finales de los años 60, cuando comienzan a estudiarse por separado y más en detalle
los materiales de los bordes norte y sur. Los diferentes autores que han trabajado en el ^írea
comprendida entre Guadalix de la Sierra (Madrid) y Atienza (Guadalajara) diferencian en la
serie cretácica tres tramos, uno inferior detrítico, otro intermedio margoso-calizo y uno superior
calizo (Arías Ordás, 1969; Nodal Ramos y Agueda, 1976; Corchón, 1976; Alonso y Vilas,
1976; Segura, 1982).
La elaboración de mapas geológicos de la región, ha permitido delimitar con mayor
precisión los afloramientos cretácicos, aunque no siempre la estratigrafía es abordada con el
mismo detalle (Sopeña, 1980; Bascones et al., 1980; Portero y Aznar, 1983; Pérez González y
Portero, 1990; Pérez González et al., 1990; Bellido y Rodríguez Fernández, I 991 a; Rodríguez
Fernández, 1996).
Los estudios paleobotánicos sobre micro y macroflora y materia orgánica de los
depósitos basales de la serie cretácica, han permitido realizar reconstrucciones paleogeográficas
y paleoecológicas sobre los ambientes de sedimentación, además de fijar con precisión su edad
(Alvarez Ramis y Doudinger, 1980; Almendros et al., 1982; Gómez Porter, 1984; Almendros et
al., 1985; Diéguez, 1986; Álvarez Ramis y Fernández Marrón, 1990; Álvarez Ramis et al.,
1992).
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Cabe mencionar el trabajo de síntesis Ilevado a cabo por García (1982), donde se
elabora un léxico estratigráfico, correlacionando a escala nacional los materiales cretácicos. Las
sucesiones sedimentarias de los materiales cretácicos de los bordes norte y sur del Sistema
Central son correlacionadas distinguiendo dos ciclos sedimentarios, uno Cenomaniense-
Turoniense y otro Coniaciense-Maastrichtiense (Alonso y Mas, 1982).
Recientes estudios revisan y reorganizan el registro sedimentario del Cretácico superior
de la Cordillera Ibércia y del borde sur del Sistema Central, relacionándolos con las series de
Haq et al. (1988) (García Hidalgo et al., 1992; Gil, 1993; Segura et al., 1994; García et al.,
1996a, 1996b, 1996c; Gil y García, 1996). "
En el sector meridional del Sistema Central los afloramientos de materiales cretácicos
se distribuyen a modo de franja alargada y discontinua (Fig. 4). Su extensión es de 120 km en
dirección NE-SO, con una anchura máxima que va desde los 2.500 m a los 100 m. Estos
materiales se extienden desde el embalse de Pálmaces (Alcorlo, Guadalajara) al E, donde
enlazan con rocas y estructuras de la Cordillera Ibérica, hasta Valdemorillo (Madrid), en el
extremo occidental.
Las series del Cretácico superior del borde sur, no han sido hasta hace poco tiempo
objeto de estudios específicos. Los trabajos de Gil (1993) y Gil y García (1996) contienen una
valiosa información estratigráfica actualizada, que hemos utilizado para delimitar las unidades
karstificables y ubicar los fenómenos endo y exokársticos. Estos autores (García et al., 1996c)
señalan siete rasgos que definen las sucesiones sedimentarias de estos materiales cretácicos:
1. la serie cretácica se divide en un tramo inferior detrítico y otro superior carbonatado;
2. presenta una gran variedad de facies a lo largo de todo el área de estudio;
3. predominan los depósitos de facies litorales y marinas someras;
4. casi todo el conjunto aparece afectado por fuertes procesos diagenéticos
(recristalizaciones y dolomitizaciones);
5. salvo un litosoma en la zona oriental (margas de Picofrentes), el resto de los
depósitos son bioestratigráficamente azoicos;
6. existe una importante disminución del espesor en las series hacia el oeste (hasta diez
veces);
7. se observan huellas de importantes discontinuidades estratigráficas (discordancias,
truncaciones erosivas y superficies de alteración).
La variedad de facies en las series mesozoicas del centro peninsular, hace que puedan
diferenciarse hasta 16 cuerpos litológicos (Gil y García, 1996) (Fig. 7). En todos los casos estos
materiales se apoyan discordantemente sobre rocas paleozoicas (gneises, pizarras o granitos),
excepto en el área de Tamajón-Muriel y Galve de Sorbe, donde lo hacen sobre materiales
triásicos (Buntsandstein y Keuper). En la totalidad del borde sur del Sistema Central la serie
cretácica comienza con litosomas terrígenos: Arenas de Atienza (García et al., 1989), Areniscas
de Patones, Areniscas de Tortuero, Arenas de EI Molar y Arenas de Valdemorillo (Gil y
García, 1996). Todos ellos se consideran miembros de la Formación Arenas de Utrillas (Fallot
y Bataller, 1927). El espesor del conjunto puede alcanzar los 40 m en la parte oriental, y su
edad abarca desde el Cenomaniense superior al Santoniense.
A las unidades anteriores les siguen otras de carácter margoso, aunque a veces pueden
estar ausentes, sobre todo hacia el oeste. Es el caso de las Margas de Picofrentes (Floquet et al.,
1982) y las Margas de Alcorlo (Gil y García, 1996). Pueden alcanzar un espesor superior a los
50 m y su edad va del Cenomaniense superior al Turoniense inferior.
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A continuación, constituyendo la parte más importante de los afloramientos cretácicos
de la región sur, se encuentran los litosomas carbonatados. Estos comienzan por las Dolomías
de la Villa de Vés (Vilas et al., 1982) y la Formación Dolomías de la Ciudad Encantada
(Meléndez, 1971). Ambas tienen poca representación en nuestra zona de estudio al ser de
escaso espesor, abarcando el Cenomaniense superior y el Turoniense medio, respectivamente.
Sobre ellas se sitúan las unidades litoestratigráficas sobre las que hemos trabajado, al presentar
procesos claros de karstificación. Según Gil y García (1996) estas están formadas por:
Calizas y Dolotnías del embalse de la Trmiqatera (Floquet et al., 1982): son calizas y
dolomías tableadas en bancos bien definidos. En ellas pueden reconocerse estructuras
sedimentarias como ripples, laminaciones paralelas, niveles estromatolíticos,
bioturbaciones y superficie ferruginosas. Contienen abundante óxido de manganeso,
que fue objeto de explotación en la posguerra, existiendo minas en las cercanías de EI
Molar. Las características petrológicas de esta Formación, que tiene un espesor medio
de 40 m, se mantienen muy constantes en toda la región. Hacia el oeste pasan, por
cambio lateral de facies, a Arenas de Valdemorillo. Se asocian a sedimentos de
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Fig. 7. Síntesis de las unidades litoestratigráficas del Cretácico superior del borde sw• del
Sistema Central (según Gil y García, 1996). El color gris representa los tramos detríticos de la
serie. Mb, Miembro; Fm, Formación.
Dolomías de Hortezuelos (Floquet et al., 1982): la serie comienza por calcarenitas y
dolomías con rudistas que pasan hacia techo a calizas nodulares y margas. A1 este pasan
lateralmente a Dolomías de Somolinos y al oeste a Dolomías de Hontoria del Pinar. Su
espesor es de 47 m, disminuyendo a 18 m en el área de El Molar. Se interpretan como
depósitos de plataforma marina abierta y su edad es Coniaciense-Santoniense.
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Dolomías de Hontoria del Pinar (Floquet et al., 1982): son calcarenitas grises muy
dolomitizadas, con estratificación cruzada. No se reconoce fauna. Pasan lateralmente
hacia el oeste a Arenas de Valdemorillo y hacia el este a Dolomías de Somolinos. Su
espesor oscila entre 45 y 15 m. Se reconocen fácilmente en el campo por ser el primer
resalte morfológico bien visible en la serie mesozoica. Son interpretadas como barras
litorales bioclásticas que migran en una plataforma carbonatada. Su edad es
Coniaciense-Santoniense.
Calizas del Burgo de Osma (Floquet et al., 1982): son calizas dolomíticas y dolomías
recristalizadas estratificadas en gruesos bancos, sin estructuras visibles y azoicas. Son
muy homogéneas en todos los afloramientos, excepto al este, donde por cambio lateral
de facies pasan a Dolomías de Somolinos. Su espesor máximo es de 25 m. Se atribuyen
a sedimentos de ambiente litoral y de plataforma carbonatada interna. Su edad es
Santoniense-Campaniense.
Dolomías de Somolinos (Segura et al., 1996): son dolomías masivas. Sólo aparecen al
este de la región y por encima de las Dolomías de la Tranquera, siendo el resultado del
cambio lateral de facies de las Dolomías de Hortezuelos, Dolomías de Hontoria del
Pinar y Calizas del Burgo de Osma. El espesor de ésta unidad es, por lo tanto, ta suma
de las tres anteriores y supera los 100 m. Su edad abarca del Coniaciense al
Campaniense.
Dolomías de Valle de Tabladillo (Alonso, 1981): son dolomías, limos dolomíticos,
margas y brechas dolomíticas. Su espesor ronda la decena de metros y va disminuyendo
hacia el oeste. Son interpretadas como de un ambiente de sebkha supramareal y llanura
de marea carbonatada en clima muy árido. Su edad es Campaniense.
6.1.2. Estratigrafía del Cretácico en el borde norte del Sistema Central
Los estudios sobre los materiales cretácicos del borde septentrional del Sistema Central
se centraron, en una primera etapa, en caracterizaciones petrológicas y petrográficas. Han sido
investigadas extensamente las formaciones detríticas correspondientes al Albense (López
Azcona y Mingarro, 1968; Asensio Amor y Sánchez Cela, 1968; Sánchez Cela, 1969; Rincón et
al., 1978). Los niveles carbonáticos han sido también objeto de estudios petroquímicos, a partir
de los cuales se realizan reconstrucciones paleogeográficas (Mingarro Martín y López Azcona,
1974, 1975; Rincón et al., 1977).
Otros trabajos, en áreas concretas, incluyen columnas estratigráficas. Sin embargo, al
ser puntuales no suelen correlacionar regionalmente series y afloramientos (Aparicio Yagiie y
García Cacho, 1970; Cadavid et al., 1971; Castelló y Eraso, 1975). Con posterioridad, se
realizaron los primeros trabajos de carácter puramente estratigráfico llevados a cabo por Alonso
y Mas (1977) y Alonso (1981).
Los mapas geológicos de la zona delimitan los afloramientos cretácicos (Pérez
González et al., 1991; Bellido y Rodríguez Fernández, 1991 b). Todos ellos basan sus
descripciones estratigráficas en gran medida en el trabajo de Alonso (1981).
Los trabajos de Alonso (1981) diferencian en la región siete formaciones, reunidas en
dos grupos, uno inferior terrígeno y otro superior carbonatado. Estudios posteriores, logran
correlacionar las series cretácicas de los bordes norte y sur del Sistema Central (Alonso y Mas,
1982). De esta manera, dichos autores, simplifican terminologías y unifican las formaciones.
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Sólo son necesarias doce unidades estratigráficas para caracterizar los materiales cretácicos de
la zona, aunque los importantes cambios laterales de facies, hacen que a veces sea complicada
su correcta identificación en el campo.
En el sector septentrional del Sistema Central los afloramientos de materiales cretácicos
se apoyan directamente sobre granitos y gneises del zócalo hercínico. En la sierra de Pradales.
sin embargo, lo hacen sobre materiales triásicos y jurásicos. Las rocas cretácicas se disponen a
lo largo de 112 km y afloran paralelamente a la línea de cumbres de la Sierra de Guadarrama.
en dirección NE-SO (Fig. 8). Ocupan el área meridional y nororiental de la provincia de
Segovia, siendo los afloramientos de mayor extensión que los del borde sur del Sistema
Central.
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Fig. 8. Representación sintética del Cretácico superior en el borde norte del Sistema Central (m<^dif^ica^^^
de Alonso, 1981). Mb, Miembro; Fm, Formación.
C5b
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La serie cretácica (Fig. 8) comienza por términos terrígenos de la Formación Arenas de
Utrillas (Fallot y Bataller, 1927) del Cenomaniense, alcanzando un espesor máximo de 148 m
en el sector NE. Sobre ellas se disponen las Margas de Picofrentes (Floquet et al., 1982) del
Turoniense inferior-medio que desaparecen hacia el oeste. Los materiales terrígenos terminan
con las Arenas y Arcillas de Castro de Fuentidueña (Alonso, 1981) del Turoniense medio
Coniaciense, y las Arenas y Arcillas de Segovia (Alonso, 1981) del Turoniense-Coniaciense;
estas últimas alcanzan un espesor de 55 m en las cercanías de Segovia.
Sobre las anteriores unidades se sitúan los términos carbonatados susceptibles de
presentar procesos de karstificación de suficiente entidad e interés. Su espesor varía de 63 m en
el sur a 400 m en los afloramientos del norte de la región (Alonso, 1981). Los términos
carbonatados definidos para el borde norte del Sistema Central por Floquet et al. (1982) como
Región 4, son los siguientes:
Calizas nodulares de Hortezuelos (Floquet et al., 1982): son calcarenitas y dolomías que
a techo pasan a calizas nodulares y margocalizas. Su espesor alcanza los 75 m en el
norte, disminuyendo este hacia el suroeste, y cambiando lateralmente a Dolomías
tableadas Caballar. Se interpretan como sedimentos de plataforma abierta. Su edad es
Coniaciense.
Dolomías tableadas Caballar (Alonso, 1981): son dolomías bioclásticas, margas
dolomíticas y arenas dolomíticas. Están muy recristalizadas, no reconociéndose fósiles.
Su espesor máximo es de 47 m, en las cercanías de Sepúlveda, disminuyendo hasta 28 m
en Caballar. Hacia el suroeste pasa a términos más detríticos y terrígenos. Se atribuyen a
depósitos de plataforma interna carbonatada, lagoon protegido y llanura de marea mixta
(siliciclástica/carbonatada). Su edad es Coniaciense.
Calizas y Dolomías de Castrojimeno (Alonso, 1981): esta formación se compone de tres
miembros (Areniscas dolomíticas de Hontoria, Calizas de Linares y Dolomías de
Montejo). A techo predominan las dolomías y en la base las calcarenítas. Su espesor
varía de norte a sur entre 228 m y 12 m. Igualmente aumenta el contenido en terrígenos
hacia el sur.
a) Areniscas dolomíticas de Hontoria (Alonso, 1981): son dolomías arenosas y
areniscas bioclásticas. Su potencia media es de 20 m, pasando lateralmente hacia el
norte a Dolomías de Montejo. Se atribuyen a depósitos litorales de alta energía,
barras y canales paralelos a la costa.
b) Calizas de Linares (Alonso, 1981): son calizas dolomíticas y dolomías, que hacia
el suroeste pasan, por cambio lateral de facies, a calcarenitas bioclásticas y arenas
dolomíticas. Su espesor máximo es de 111 m en el embalse de Linares,
disminuyendo hasta 15 m en Lama. Son sedimentos de plataforma interna abierta de
alta energía. Su edad es Coniaciense terminal-Santoniense medio.
c) Dolomías de Montejo (Alonso, 1981): son dolomías blancas estratificadas en
gruesos bancos. Su espesor alcanza los 117 m en Montejo de la Vega de la
Serrezuela, estando ausentes en el suroeste. Pasan lateralmente y verticalmente
(hacia abajo) a Areniscas dolomíticas de Hontoria. Son atribuidas a sedimentos de
plataforma carbonatada interna de alta energía. Su edad es Santoniense superior.
Calizas de Burgo de Osma (Floquet et al., 1982): son calizas dolomíticas y dolomías
estratificadas en gruesos bancos. Marcan el paso gradual entre las Dolomías de Montejo
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y las Dolomías de Valle de Tabladillo. Su representación en el borde norte del Sistema
Central es escasa al ser iana unidad transicional. Se atribuyen a sedimentos de lagoon y
llanura intermareal. Su edad es Santoniense superior-Campaniense.
Dolomfas y margas del Valle de Tabladillo (Alonso, 1981): son dolomías blancas y
margas, aunque localmente aparecen brechas y yesos. En la localidad de Valle de
Tabladillo alcanzan 148 m de espesor. Se asocian a ambientes de sebk/rcrs supramareales
y a llanuras de marea carbonatadas en clima muy árido. Su edad es Campaniense.
6.1.3. Estratigrafía del macizo de Valporquero
El macizo kárstico de Valporquero se localiza en la Unidad de Correcillas (Pérez-Estaún
et al., 1988), dentro de la Región de Pliegues y Mantos (Julivert, 1967) en el ámbito geológico
de la Zona Cantábrica (Fig. 9). La primera cartografía geológica en la que aparece el área de
estudio se debe a Comte (1959), posteriormente se realiza un mapa geológico a escala 1:50.000
de la zona (Evers, 1967, en Durán y Heredia, 1997). Son destacable también las cartografías de
Alonso et al., (1989) y Rodríguez Fernández (1990) a escalas 1:100.000 y 1:50.000.
respectivamente, en las que se hace mención al cabalgamiento de Valporquero.
En la región, los procesos de karstificación se han producido principalmente en los
macizos paleozoicos que contienen potentes afloramientos de calizas carboníferas. Las
unidades karstificables del macizo de Valporquero están constituidas fundamentalmente por
calizas de las formaciones Valdeteja y Barcaliente, pertenecientes al Carbonífero inferior. La
serie estratigráfica (Fig.10), está delimitada, tanto a techo como a muro, por sendas fallas
inversas buzantes 75° al norte, y se encuentra constituida por:
Formación Alba o Genicera (Comte, 1968, en Rodríguez Fernández, 1991): son calizas
rojas ñodulosas en banco centimétricos. Se divide en tres miembros: Gorgera,
Lavandera y Canalón (Sánchez de la Torre et al., 1983). Su origen se asocia a
sedimentos de plataforma y zonas pelágicas con baja intensidad de sedimentación. EI
color rojo de las calizas se relaciona con la existencia de condiciones oxidantes en la
interfase agua-sedimento. Su espesor es variable, pero en la zona no sobrepasa los I S m
y su edad abarca desde el Tournaisiense al Viseense.
Formación Barcaliente (Wagner et al., 1971, en Rodríguez Fernández, 199 I): marca el
tránsito gradual desde la Formación Alba. Se trata de calizas grises oscuras,
estratificadas en bancos de dimensiones centiméticas a decimétricas. En el macizo de
Valporquero esta formación aparece fuertemente dolomitizada (López Martínez et al.,
1998). Presenta laminación paralela y a veces acumulaciones bioclásticas con gradación
positiva; ocasionalmente aparecen cristales de yeso y anhidrita. EI contenido fosilífero
es escaso debido al grado de recristalización que presenta, aunque en los sectores
menos dolomitizados se han detectado restos de ostrácodos, equinodermos y
lamenibranquios. Su génesis se asocia a un medio marino somero de tipo la,Qoon. En el
área tiene un espesor que ronda los 300 m y su edad es Serpujoviense.
Brec%as del Porma: se sitúan a techo de la Formación Barcaliente con un contacto neto.
Estos niveles de brechas están constituidos por fragmentos carbonatados, cementados
por una matriz calcárea. Su origen se interpreta como brechas de disolución originadas
a partir de la Formación Barcaliente en taludes y zonas deprimidas y asociadas a
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Fig. 9. Situación geológica del macizo kárstico de Valporquero.
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Formación Valdeteja (Wagner et al., 1971, en Rodríguez Fernández, 1991): son calizas
masivas de color gris claro, con niveles estratificados e intervalos margosos. Se
interpretan como sedimentos de plataformas carbonatadas someras y libres del influjo
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6.2. Tectónica y estructura geológica
6.2.1. Sistema Central
El Sistema Central está situado en el centro de la microplaca Ibérica, constituyendo una
cadena de dirección NE-SO que alcanza alturas de hasta 2.592 m(Pico Almanzor). La
cordillera se encuentra segmentada en sierras separadas por pequeños valles (Somosierra-
Ayllón, Guadarrama, Sierra de Gredos, etc.) que corresponden a un sistema de bloques
elevados y hundidos resultado de la tectogénesis alpina. Los relieves están constituidos por
materiales paleozoicos afectados por la orogenia Hercínica, incluyendo rocas metamórficas y
plutónicas. Sobre las rocas paleozoicas se dispone de forma discordante una cobertera
sedimentaria de edad mesozoica y cenozoica.
6.2.1.1. Antecedentes
Los primeros estudios sobre el Sistema Central, consideraban su formación como
producto del hundimiento durante el Terciario de las cuencas del Duero y Tajo (Hernández
Pacheco, 1923). Esta teoría, basada en una tectónica distensiva se mantuvo hasta mediados de
los años 80. Autores como Birot y Solé Sabarís (1954) reconocen la existencia de fallas
inversas, pero explican el fenómeno como producto de dos etapas sucesivas, una compresiva y
otra, posterior, de hundimiento. Con posterioridad se comenzó a explicar la formación del
Sistema Central como producto de movimientos verticales de bloques a favor de familias de
fallas subverticales (Alía, 1960, 1976; Cadavid et al., 1971; Martín Escorza, 1976; Alía et al.,
1980). Los estudios geofísicos sobre la estructura de la corteza continental en el área,
reconocieron la existencia de dos grandes fallas inversas que han provocado el levantamiento
del bloque central entre las cuencas del Tajo y Duero (Carbó y Capote, 1985), hablándose ya de
una tectónica compresiva (Vegas y Suriñach, 1987; Racero, 1988).
Otros estudios de carácter sedimentológico y morfoestructural, reconocen la existencia
de fallas inversas. Ello se explica como producto de una tectónica de tipo transpresivo,
producida por una compresión N-S (Megias et al., 1983), que activaría fallas NE-SO con
movimiento siniestro. El resultado son bloques elevados y pequeñas cuencas interiores (Portero
y Aznar, 1984). Ctros autores aplican a la formación del Sistema Central un modelo de
deformación distribuida en dos etapas, una de cizalla dextral y otra compresiva (Vegas et al.,
1986 y Vegas et al., 1990). La primera de ellas tendría lugar en el Cretácico superior y la otra
durante el período Mioceno medio-superior.
En los estudios llevados a cabo por Waburton y Alvarez (1989), se propone una
interpretación estructural diferente para el Sistema Central. En ella se pone de manifiesto la
similitud de la Sierra de Guadarrama, con otras cordilleras cabalgantes donde existen niveles de
despegue en profundidad. Estos niveles generarían la aparición de cabalgamientos imbricados y
"pop-up" (De Vicente et al., 1992). Por su parte, Ribeiro et al. (1990) proponen un modelo
similar para el sector portugués del Sistema Central.
Finalmente los trabajos de De Vicente et al. (1994, 1996b) basados en datos geofísicos
recientes (Suriñach, 1988; Querol, 1989; Babín et al., 1993; Bergamín y Tejero, 1994; Pérez
Agudo, 1995) ponen de manifiesto que bajo el Sistema Central existe un importante
engrosamiento de la corteza, además de presentarse un arqueamiento de la misma. Este
arqueamiento combinado con los cabalgamientos y varios "pop-up" a escala de la corteza
superior (Fig. 11), explicarían actualmente la estructura del Sistema Central (González Casado
y De Vicente, 1996).
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Fig. 11. Corte geológico del Sistema Central. Falla del borde norte (FBN), falla del borde sur
(FBS) (según De Vicente et al., 1996b).
6.2.1.2. Evol^ción alpina
Los recientes estudios de carácter microestructural (De Vicente, 1988; Capote et al.,
1990; De Vicente y González Casado, 1991; Sánchez Serrano et al., 1993b; Giner, 1993),
macroestructural (Sánchez Serrano, 1991; Sánchez Serrano et al., 1993a), y de relación entre el
relleno sedimentario y la deformación en la Cuenca del Tajo (Calvo et al., 1991, 1996; De
Vicente et al., 1996a) y de la Cuenca del Duero (Babín y Gómez, 1997, 1998) han permitido
tener un mejor conocimiento de la evolución alpina del Sistema Central. Como resultado de
estos trabajos, se han definido los tensores de esfuerzos, las fases de deformación y sus edades.
Así se deducen tres grandes fases o etapas de deformación, tanto para la Cuenca del Tajo como
para sus zonas limítrofes (De Vicente et al., 1994, 1996c):
Fase Ibérica (Eoceno-Mioceno inferior), que estaría en relación con esfuerzos
compresivos transmitidos desde los Pirineos. Afecta principalmente a la Rama
Castellana de la Cordillera Ibérica hacia el este, por lo que sus efectos hacia el oeste
están poco definidos. La dirección de máximo acortamiento horizontal (Dey) varía
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Fase Altomira (Oligoceno superior-Mioceno inferior), es producto de la superposición
espacial y temporal de las fases Ibérica y Guadarrama (Muñoz Martín, 1993). Afecta
principalmente a los sectores del SO de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica y el
centro de la Sierra de Altomira. La dirección de máximo acortamiento horizontal (Dey)
varía entre N70°E y N 110°E, respectivamente. Está poco representada en nuestra zona
de estudio.
Fase Guadarrama (Mioceno medio-superior), relacionada con esfuerzos compresivos
transmitidos desde la Cordillera Bética. Es la más importante, produciendo la mayor
parte de las deformaciones alpinas del Sistema Central y del centro peninsular. El pulso
más intenso y rápido de levantamiento tendría lugar entre 10 y 7 m.a., de acuerdo con la
evolución establecida mediante huellas de fisión en apatitos realizadas en rocas
hercínicas del zócalo del Sistema Central (Sell et al., 1995). La dirección de máximo
acortamiento horizontal (Dey) sería N150°-160°E (Capote et al., 1990), con ligeras
variaciones según las zonas. Como resultado de este campo de esfuerzos se producen
fallas inversas y cabalgamientos con dirección NE-SO, y desgarres con direcciones
NO-SE y NNE-SSO que en ocasiones funcionan como fallas de transferencia de los
cabalgamientos (Gónzalez Casado et al., 1996).
6.2.1.3. Neotectónica
Son varios los autores que han reconocido y estudiado procesos neotectónicos en los
bordes del Sistema Central y más concretamente en la Cuenca del Tajo. En principio las
estructuras de deformación observadas en los materiales sedimentarios recientes (Mioceno-
Cuaternario), eran atribuidas a procesos de halocinesis y disolución-hundimiento de las facies
yesíferas terciarias (Hernández Pacheco y Rollo Gómez, 1916; Vegas et al., 1975). Otros
autores ven en estas estructuras causas puramente tectónicas (Capote y Fernández Casals, 1978;
Vaudour, 1979). Aunque la hipótesis propuesta por un mayor número de investigadores es la
que combina ambos fenómenos, halocinesis y reajuste por pequeños movimientos de las
discontinuidades del basamento (Alía, 1960; Hernández Pacheco, 1965; San José, 1975a, b, c;
Arandilla et al., 1975; Martín Escorza, 1976, 1979, 1980, 1983; Pérez González, 1971 a,b; 1982;
Silva, 1988; Silva et al., 1988a).
Estudios más recientes de carácter estructural y sísmico, realizados en la Cuenca de
Madrid, ponen de manifiesto que el régimen de esfuerzo-deformación ha sido constante desde
el Mioceno medio hasta la actualidad (Giner et al., 1994, 1996 a, b; Giner y De Vicente, 1995;
Giner, 1996). Por ello, las estructuras de deformación observadas en los materiales
sedimentarios de la Cuenca del Tajo, serían producto de la actividad tectónica. No obstante y
puntualmente, estos efectos pueden verse amplificados por fenómenos locales de halocinesis y
karstificación en las facies evaporíticas (Giner y De Vicente, 1995).
En el trabajo de Giner (1996) se define como periodo neotectónico el lapso de tiempo
en el que ha actuado el régimen tectónico actuaL Para la Cuenca de Madrid este abarcaría desde
el Mioceno medio a la actualidad, existiendo periodos en los que la deformación parece
concentrarse. El primero de estos periodos tendría lugar en el Mioceno superior, al pasar la
Cuenca Madrid de régimen endorreico a exorreico, produciéndose un cambio en la
sedimentación de la misma (Calvo et al., 1996). En el Plioceno se iniciaría una etapa erosiva,
con un basculamiento hacia el OSO que se refleja en la red fluvial cuaternaria. En el
Cuaternario se han apreciado dos períodos de mayor actividad tectónica para las zonas de los
ríos Jarama y Tajo, en el borde sur del Sistema Central (Fig. 12): una primera en el tránsito
Pleistoceno inferior-medio y otra a mitad del Pleistoceno medio.
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Fig. l2. Diagrama temporal en el que se representan las deformaciones durante el Cuaternario observadas
en las zonas del río Jarama, del río Tajo y en el borde sur del Sistema Central (según Giner, 1996).
6.2.2. Macizo de Valporquero
Las montañas cantábricas constituyen la prolongación hacia el oeste de los Pirineos. El
extremo más occidental de las mismas, Comunidad Asturiana y norte de la provincia de León
está formado por materiales paleozoicos del zócalo hercínico. La zona de estudio, situada en la
vertiente sur de la Cordillera Cantábrica, ha sufrido dos procesos orógenicos desde su
formación. La primera orogenia es la Hercínica que deformó intensamente el área durante el
Carbonífero superior, hace unos 300 millones de años. En ella se produjeron la mayoría de las
estructuras observables: pliegues y cabalgamientos. Cuando cesó la actividad orogénica, la
cordillera for.^nada fue totalmente desmantelada y sobre ella se instaló una cuenca mesozoica en
la que se depositaron materiales cretácicos. A comienzos del Cenozoico la cuenca anterior pasa
a estar sometida a condiciones compresivas como consecuencia de la orogenia Alpina, hace
aproximadamente entre 70 y 12 m.a (Lepvrier y Martínez García, 1990). Ello implicó la
formación de desgarres y el levantamiento del basamento hercínico (Alonso et al., 1995). Por
ello, puede afirmarse que la zona presenta un relieve formado durante el ciclo alpino, pero
desarrollado sobre un basamento estructurado principalmente en el hercínico. Este basamento
se deformó poco durante el levantamiento alpino, y por lo tanto, se debió elevar de un modo
relativamente pasivo (Durán y Heredia, 1997).
Las principales estructuras de la zona son los cabalgamientos y pliegues relacionados,
existiendo estructuras de diferentes órdenes de magnitud e importancia. Los principales
cabalgamientos del área de Valporquero son, por orden de importancia, el de Correcillas (Pérez
Estaún et al., 1988), el de Rozo (Alonso, 1987) y por último el de Valporquero (Alonso et crl.,
1989). Los tres tienen un trazado rectilíneo de dirección O-E q una inclinación hacia el norte de
unos 75°. Además, se encuentran en posición invertida como en el resto de la rama Sur de la
Zona Cantábrica. Esto da una apariencia de fallas normales, con los materiales más modernos
en la parte superior de la falla (Alonso et al., 1995).
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Por lo que se refiere a los pliegues, la estructura de conjunto de la Escama de
Correcillas, donde se localiza el karst de Valporquero, es un gran par anticlinal-sinclinal
asimétrico con los flancos extremos truncados por los cabalgamientos de Rozo y Correcillas
(Durán y Heredia, 1997).
Existe en la zona una intensa fracturación tardía muy marcada y visible en el entorno de
las Hoces de Vegacervera, sobreimpuesta a los cabalgamientos y los pliegues descritos
anteriormente. Según la cartografía geológica (Rodríguez Fernández, 1991), dicha fracturación
afecta únicamente a la Formación Valdeteja, aunque esto es una apreciación sesgada de la
realidad, ya que las discontinuidades afectan profundamente a prácticamente todas las
formaciones competentes del área. Este fenómeno es claramente visible en el interior del
sistema kárstico de Valporquero, desarrollado en la Formación Barcaliente. La Formación
Santa Lucía también está muy afectada por la fracturación, sin embargo, es difícil de
caracterizar en superficie por la interferencia con la estratificación vertical y el relieve (Durán y
Heredia, 1997).
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7. GEOMORFOLOGÍA REGIONAL
7.1. Sistema Central
El Sistema Central es una alineación montañosa con una dirección general NE-SO y
una longitud total aproximada de 700 km. En el presente trabajo se ha estudiado el sector
nororiental de la cordillera y más concretamente los bordes norte y sur de las sierras de
Guadarrama y Somosierra. Los macizos kársticos estudiados aparecen en forma de cuestas
monoclinales o relieves tabulares sobre las rocas paleozoicas que forman el zócalo del Sistema
Central. Además, marcan el límite con los materiales cenozoicos de las cuencas del Tajo y del
Duero. Los trabajos de carácter geomorfológico llevados a cabo en el área son numerosos,
abarcando, entre otros, estudios de las superficies de erosión, el modelado glacial y periglacial,
la geomorfología fluvial, los depósitos de raña y las vertientes .
7.1.1. Superficies de erosión
Los primeros estudios morfoestructurales realizados en la zona datan de principio de
siglo y ya pusieron de manifiesto que el relieve del Sistema Central se ha visto condicionado
por la estructuración alpina del mismo. Así, el conjunto de bloques levantados y hundidos que
estructuran la cordillera ha condicionado la fisionomía actual de valles y sierras (Schmieder,
1915; Hernández Pacheco, 1923; Carandell, 1928; Schwenzner, 1937; Vidal Box, 1942; Solé
Sabaris et al., 1952; Birot y Solé Sabaris, 1954).
El relieve del Sistema Central se caracteriza por estar formado por un sistema de
planicies escalonadas que se articulan entre sí mediante escarpes y laderas (Pedraza, 1994a).
Estas planicies, asimilables a superficies erosivas, ya fueron descritas por primera vez por
Schwenzner (1937) como M3, M2 y M1, reconociéndose a ambos lados del Sistema Central. La
superficie M3 sería la más alta situada entre 1.800 y 1.400 m según las zonas, y correspondería
a rellanos de ladera y divisorias secundarias (Pedraza, 1994a). Las superficies M2 y M I
formarían los piedemontes. Estas superficies han sido posteriormente objeto de otros trabajos
siendo redefinidas y reinterpretadas (Gladfelter, 1971; Lázaro Ochaita, 1977; Pedraza, 1978;
Gutiérrez Elorza y Rodríguez Vidal, 1978; Vaudour, 1979; Cabra, 1981; Cabra et al., 1983;
Pérez Gonzáiez, 1982, 1989; Portero y Olivé, 1983; Pérez González y Gallardo, 1987;
Fernández García, 1988; Goy et al., 1989).
La actual fisionomía del Sistema Central sería consecuencia de tres procesos
fundamentales (Pedraza, 1994a):
a) Aplanamiento: se formaría la línea de cumbres. Esta superficie generatriz
correspondería a un arrasamiento finicretácico (Schmieder, 1915; Hernández
Pacheco, 1923), generada en ambiente húmedo-cálido (Garzón, 1980). Correspondería
a la etapa prearcósica de Pedraza (1978), finalizando antes del inicio de la
reactivación alpina.
b) Tectónica de reactivación: a partir del levantamiento alpino del Sistema Central
comenzaría el ciclo arcósico de Pedraza (1978), en un ambiente de sabana. Ello daría
lugar a la superficie finimiocena M3. El ciclo postarcósico tendría lugar
posteriormente en ambiente semiárido, dando lugar a las superficies pliocenas M2 y
M 1. En esta etapa comienza a perfilarse la red hidrográfica cuaternaria.
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c) Modelado reciente: se producen modificaciones geomorfológicas producidas por la
red fluvial actual, los fenómenos gravitacionales, glaciares y periglaciares. Así se ve
retocado el relieve estructurado anteriormente durante el levantamiento alpino.
7.1.2. Geomorfología glaciar y periglaciar
La huella de fenómenos glaciares en el Sistema Central es reconocida y estudiada desde
finales del siglo pasado por diversos autores (Prado, 1864; Macpherson, 1893; Penk, 1894;
Mazarredo, 1910; Fernández Navarro, 1915; Obermaier y Carandell, 1917 ; etc.), atribuyéndole
en algunos casos una importancia excesiva en el modelado del relieve. Estudios más recientes,
aportan más información sobre el glaciarismo en la Sierra de Gredos (p. ej. Pedraza y López
Martínez, 1980) y en el área de Guadarrama-Somosierra (p. ej. Fránzle, 1959; Sanz Donaire,
1976; Vaudour, 1979; Centeno et a[., 1983; Pedraza y Centeno, 1987; Bullón, 1988; Sanz
Herráiz, 1988; Martín Duque, 1992). Se admite actualmente que los procesos glaciares en el
último sector mencionado afectaron a alturas superiores a los 1.900 m, como señala la
existencia de arcos morrénicos, superficies pulidas y lagunas en cuencas de sobreexcavación en
los picos del Lobo, Cebollera o Peñalara. Estos fenómenos estarían provocados por pequeños
glaciares de circo y a veces de ladera, atribuidos al Wiirm de la cronología alpina. La superficie
cubierta por el hielo en la Sierra de Guadarrama, durante el periodo de máxima estabilidad, fue
en el conjunto de los circos de unos 10,5 km'" (Sanz Herráiz, 1988). Centeno et al., (1983)
distinguen dentro de esta fase tres estadiales que marcarían períodos de avance-estabilización y
retroceso-estabilización de la masa de hielo.
Los fenómenos periglaciares han tenido mayor representación que los glaciares en la
fisonomía general del relieve del mencionado sector del Sistema Central, tanto en su modelado
(valles fluviales asimétricos y de fondo plano, vertientes regularizadas), como en el desarrollo
de formaciones superficiales (conos de derrubios, canchales, procesos de solifluxión). Muchas
de estas morfologías son heredadas del Pleistoceno superior (Sanz Herráiz, 1988). El límite
inferior de actuación de los procesos periglaciares varía según los autores. Así para Frñnzle
(1959), que estudia el sector Guadarrama-Somosierra, este habría alcanzado las cotas 1.000-
1.100 m. Por su parte, Brosche (1978, 1982) lo sitúa en 400-580 m, en el sector de Gredos. Para
Pedraza (1994b) los efectos del periglaciarismo durante el Pleistoceno superior (Wiirm) podrían
haber alcanzado los 500-600 m de forma puntual en algunos sectores muy concretos. En la
actualidad estos procesos sólo tienen lugar en alturas de 1.900-2.000 m en el área de
Somosierra-Guadarrama (Pedraza, 1994b). Procesos como la crioclastia (canchales y pedreras),
la solifluxión y los suelos estructurados son los más visibles en la actualidad (Gallardo et al.,
1987a; Pedraza et al., 1987b, Fernández García, 1988).
7.1.3. Geomorfología fluvial
Las características de la red fluvial en el área de estudio varían, en gran medida, en
función del dominio litológico que atraviesa. En terrenos paleozoicos, la red suele ser de tipo
dendrítico. Aquí se han originado pequeñas gargantas, en ocasiones con formas en uve muy
marcadas, en las laderas. Sus cauces están ocupados por depósitos gruesos de origen torrencial-
gravitacional, y generalmente no se desarrollan terrazas. A1 atravesar los materiales
mesozoicos, la red hidrográfica pasa a ser más rectilínea, formando barrancos y cañones (cañón
del Duratón, cañón de Retiendas, hoces del Bornova). Estos tienen un marcado control
estructural, siguiendo generalmente directrices N-S. Los depósitos fluviales en estas zonas son
escasos y de poco espesor, y los existentes deben asociarse a una génesis mixta aluvial-coluvial.
No existen terrazas y cuando aparecen están formadas por niveles de gravas colgadas sobre los
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lechos actuales (cañón de Valdesotos). A1 alcanzar los principales ríos las fosas del Duero y del
Tajo se forman cauces con llanuras aluviales bien definidas y con desarrollo de varios niveles
de terrazas.
Tanto en la cuenca del Duero como en la del Tajo las terrazas fluviales se sitúan de
modo asimétrico en relación a los cauces actuales. Esta asimetría ya fue señalada por Royo
Gómez y Menéndez Puguet (1929). Las terrazas han sido objeto de numerosos estudios, en los
cuales se pone de manifiesto que su génesis debe asociarse a factores tectónicos (Alía, 1960;
Pedraza, 1976; Pérez González, 1980; Silva et al., 1988a, b) y litoestructurales (Pérez
González, 1971b).
En la vertiente norte de la sierra, en el sector de los ríos Eresma, Voltoya y Moros, se
han descrito tres grupos de terrazas escalonadas: altas (+104-60 m), medias (+60-25 m) y bajas
(+25-15 m) (Pérez González et al., 1994). Estas últimas se diferencian de las otras por su
carácter netamente arenoso (Garzón y Fernández García, 1993).
En la cuenca del Tajo y más concretamente en su sector norte, la descripción de las
terrazas fluviales comenzó con los estudios de Riba (1957), y Vaudour (1969). Este último
autor cita ocho niveles de terrazas en las cercanías a Valdepielagos, a las que atribuye un origen
climático (Vaudour, 1979). Estudios realizados en el valle del Henares diferencian doce
terrazas escalonadas (Pérez González y Asensio, 1973; Lázaro y Asensio, 1978). Por su parte,
Cabra et al. (1983) describen para el río Jarama, en la zona de Taratón, hasta quince niveles de
terrazas. Este desarrollo tan grande de depósitos fluviales en los valles del Henares y Jarama,
podría interpretarse como que las cuencas de estos ríos son más antiguas que la de los ríos
Manzanares, Guadarrama o Torote (Del Alba et al., 1993).
7.1.4. Raña
Los niveles de raña configuran en la actualidad amplias Ilanuras relativamente bien
conservadas, que han sido erosionadas en ciertas zonas por el encajamiento de la red fluvial
pliocuaternaria. Es en el borde sur del Sistema Central donde esta formación tiene su mejo ►-
representación, y más concretamente en el área comprendida entre los ríos Sorbe, Jarama y
Henares (Pérez González y Gallardo, 1987). Los niveles de raña en este sector tienen una suave
inclinación hacia el SO menor del 1% y su espesor no supera los 9 m(Pérez González, 1994).
La importancia de esta formación viene dada por dos motivos:
1) los depósitos de raña presentan los suelos más antiguos de Europa y también de
la región mediterránea (Roquero De Laburu, 1993). Así, han registrado cambios
climáticos desde el Plioceno hasta la actualidad, siendo por tanto buenos
indicadores paleoclimáticos. La edad de estos suelos, estudiada en el área de
Mesones, es Villafranquiense medio-superior (Vaudour, 1979) y podría alcanzar
el Villafranquiense inferior (Gallardo et al., 1987b).
2) se ha considerado a los niveles de raña como un nivel cronoestratigráfico
concreto que se establecería una vez colmatadas las cuencas del Tajo y del
Duero, en el Neógeno superior (Pérez González y Gallardo, 1987). Así, serían
indicadores del comienzo de la incisión de la red fluvial pliocuaternaria, por ser
anteriores a la formación de la primera terraza. Sin embargo, otros autores la
consideran como un episodio heterocrono, cuya formación abarcaría un período
más dilatado de tiempo (Martín Serrano, 1988a,b). De esta manera no podemos
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atribuir los niveles de raña como referencia inicial y fija del encajamiento fluvial
(Martín Serrano, 1991).
7.2. Macizo de Valporquero
El Macizo de Valporquero está situado en la vertiente meridional de la Cordillera
Cantábrica, dentro de la cuenca del río Torío. La disposición de las formaciones geológicas, en
alineaciones con dirección E-O, hace que el relieve tenga un marcado control litológico y
estructural. Los principales cauces fluviales cortan transversalmente esas alineaciones,
produciendo en ocasiones fuertes encajamientos de la red hidrográfica, ĉomo es el caso de las
Hoces de Vegacervera. Los rasgos geomorfológicos generales de la zona han sido estudiados
con anterioridad por Marquínez et al. (1991), encontrándose reseñados en la memoria de la
Hoja del Mapa Geológico Nacional a escala 1:50.000, n° 103 (Pola de Gordón). En el Mapa
Geológico de la Provincia de León (escala 1:200.000) se hace mención, también, a las
características geomorfológicas de la región (Rodríguez Fernández y Heredia, 1994).
El arroyo de Valporquero, afluente del río Torío, ha jugado un papel primordial en la
evolución geomorfológica del macizo kárstico. Pueden diferenciarse dos sectores dentro de la
cuenca de dicho arroyo: la cabecera, ocupada por una alternancia de rocas terrígenas y
carbonatadas, y la parte baja, formada exclusivamente por rocas carbonatadas que constituyen
el macizo kárstico.
La cuenca del arroyo de Valporquero tiene una orientación aproximada O-E, y una
extensión superficial de 9,9 kmz. Hasta su desembocadura en el río Torío, a 1.080 m s.n.m.,
dicho arroyo tiene una longitud de 6,7 km. Parte del cauce (I,5 km) transcurre de forma
subterránea, constituyendo el sistema kárstico de Valporquero. Por lo tanto, podemos
considerar la parte superior de la cuenca del arroyo de Valporquero, como un valle ciego que
drena subterráneamente hacia el río Torío.
Los puntos más altos de la cuenca corresponden a su cabecera (Pico Salguerón, 1.803
m y Cotil del Fierro, 1.726 m). Los materiales que forman la parte alta del valle del arroyo de
Valporquero están constituidos principalmente por una alternancia de areniscas y pizarras con
algún tramo carbonatado. Existe, sin embargo, una fuerte disimetría entre la ladera orientada al
sur, con formas suaves y alomadas, y la orientada al norte con relieves en cuesta y escarpes
rocosos.
El macizo kárstico de Valporquero se sitúa en el extremo este de la cuenca del arroyo
del mismo nombre, y tiene una extensión de 4,4 km'. Las partes altas están ocupadas por zonas
amesetadas con extensos lapiaces, culminadas por los altos de Moneca, 1.568 m, Peñaviva,
1.598 m y Pico Cimero, 1.599 m, definidas por algunos autores como plataformas de erosión
(Frochoso y Castañón, 1998).
El análisis geomorfológico de la zona permite reconocer evidencias de la actuación de
un variado conjunto de procesos que han dado lugar a diversas formas erosivas y depósitos
superficiales.
7.2.1. Geomorfología glaciar y periglaciar
Los trabajos de Frochoso (1980) y Castañón (1989), ponen de manifiesto la existencia
generalizada en las montañas cantábricas de huellas y morfologías asociadas a procesos
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glaciares y periglaciares. El glaciarismo en la región cantábrica ha tenido, sin embargo, un
carácter reciente, probablemente wiirmiense, alcanzando una extensión relativamente modesta
sujeto a fuertes condicionantes climáticos y morfoestrucutrales (Castañón y Frochoso, 1990b).
Aunque algunos autores hayan propuesto la existencia de fases glaciares anteriores al Wiirm,
los trabajos de Castañón y Frochoso (1990a) ponen de manifiesto que no existen evidencias
claras que permitan justificar este hecho.
En el área del Macizo de Valporquero existen huellas glaciares en las proximidades de
la localidad de Valdeteja, situada 10 km al este de las Hoces de Vegacervera. Se trata
fundamentalmente de circos abiertos y de fondo escasamente sobreexcavado, situados en
sectores culminantes y en las vertientes septentrional y nororiental de la sierra de Valdeteja,
donde los depósitos morrénicos llegan a alcanzar los 1.300-1.400 m de altitud (Castañón y
Frochoso, 1990b; Frochoso y Castañón, 1998). Más al oeste se encuentra la cuenca del arroyo
de Valporquero, donde a pesar de su morfología de valle de fondo plano, su orientación E-O y
su altitud por encima de los 1.300 m, no se han podido reconocer depósitos que justifiquen su
origen glaciar.
Se han descrito numerosas formas consecuencia de procesos periglaciares en la
Cordillera Cantábrica. La mayor parte de ellas son formas heredadas del máximo glaciar o
derivadas de los periodos de retroceso glaciar. Las principales manifestaciones periglaciares
aparecen como vertientes regularizadas, nichos de nivación, canchales y glaciares rocosos
(Castañón y Frochoso, 1994). En la actualidad, los fenómenos periglaciares en la Cordillera
Cantábrica se circunscriben principalmente a los Picos de Europa, en cotas por encima de los
1.800-2.000 m de altitud.
En el Macizo de Valporquero los efectos del periglaciarismo son también de escasa
importancia. Donde mejor se reconocen estos procesos es en la cuenca alta del arroyo de
Valporquero. En la vertiente del valle orientada al norte, más escarpada y formada por calizas y
areniscas, aparecen de manera dispersa pequeños canchales de gelifractos tapizando las laderas.
La vertiente orientada al sur tiene sus laderas regularizadas y cubiertas por depósitos de
vertiente formados por materiales finos.
7.2.2. Geomorfología t7uvial
Los cursos fluviales existentes en el Macizo de Valporquero son de escasa entidad y
únicamente el río Torío posee un caudal permanente. Los arroyos de la zona funcionan de
forma estacional, alimentados principalmente por las precipitaciones y la fusión nival.
Los valles fluviales son generalmente estrechos y con una llanura de inundación
reducida, formada en lugares favorables y donde la pendiente es escasa. Los depósitos de
terrazas se ciñen al cauce del río Torío, donde se reconocen dos niveles escalonados (T 1 y T2).
Estas terrazas se encuentran situadas a la entrada y salida de las Hoces de Vegacervera,
próximos a Felmín y a Vegacervera, lugares donde el valle es más amplio y permite su
formación.
Asociados a los cursos fluviales estacionales de la zona, existen numerosos abanicos
aluviales. En la cuenca alta del arroyo de Valporquero la actividad torrencial también ha sido,
en buena medida, responsable de la evolución de las laderas.
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7.2.3. Depósitos de ladera
El relieve de la zona se caracteriza por importantes desniveles, lo que ha favorecido la
existencia de abundantes depósitos gravitacionales que tapizan buena parte de las laderas. La
mayoría de estos depósitos de ladera se sitúan en la parte alta de la cuenca del arroyo de
Valporquero. Estos varían tanto en tipología como en magnitud, según se encuentren en la
ladera orientada al norte o al sur. La ladera orientada al sur se presenta regulada, con
pendientes suaves y uniformes, donde depósitos constituidos por materiales finos ocupan los
sectores más bajos de los cauces de los arroyos. Por el contrario, en la ladera opuesta existen
relieves formados principalmente por cuestas monoclinales, donde los depósitos gravitacionales
son muy abundantes.
Depósitos de vertiente constituidos por materiales fenos
Aparecen exclusivamente en la ladera orientada al sur de la cuenca alta del arroyo de
Valporquero, y están compuestos fundamentalmente por materiales arcillosos procedentes del
sustrato pizarroso. Las pendientes suaves y la abundancia de agua, han provocado que estos
materiales fluyan encauzados principalmente a favor de los arroyos. Dichos depósitos al
alcanzar el fondo del valle dan lugar a formas en abanico. Los movimientos en masa han
modificado parcialmente el trazado del arroyo de Valporquero, produciendo su migración hacia
el sur.
En la parte baja de los materiales que han fluido existen, en ciertos casos, manantiales
que son utilizados como abrevaderos para el ganado. Los procesos que generaron este tipo de
depósitos pueden asociarse a tránsitos entre clima frío-cálido, coincidiendo con etapas en las
que el incremento de las precipitaciones propició un aumento del agua retenida en el terreno.
Canchales
Los canchales son el tipo de depósito más abundante en la ladera orientada al norte en
la cuenca del arroyo de Valporquero. Se presentan bastante dispersos y asociados a diferentes
litologías (principalmente areniscas y calizas), aunque siempre con dimensiones modestas.
Estos depósitos se componen fundamentalmente de fragmentos angulosos heterométricos.
Próximo al macizo kárstico, en la ladera del Monte del Horzal, existen pequeños
canchales de cantos angulosos homogéneos. Estos se encuentran aislados por la vegetación y su
génesis debe asociarse a la actuación de procesos periglaciares más intensos que los actuales.
En puntos donde los desniveles son mayores, como es el caso de la ladera sur del
macizo de Fresneda, junto con los canchales se encuentran grandes bloques de roca,
procedentes de desprendimientos asociados a procesos de karstificación y de erosión de la
ladera.
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8. HIDROGEOLOGÍA KÁRSTICA
8.1. Sistema Central
El funcionamiento de los acuíferos kársticos situados en ambos bordes del Sistema
Central es bastante similar, tratándose de acuíferos con permeabilidad secundaria por fisuración
y karstificación. Estos pueden considerarse como acuíferos libres en zonas donde afloran las
rocas cretácicas y confinados en ciertos lugares donde los materiales cretácicos se presentan
cubiertos por rocas impermeables (López Camacho e Iglesias, 1996). La hidrogeología de los
materiales mesozoicos del borde sur del Sistema Central en las proximidades de Torrelaguna, ha
sido ampliamente estudiada por Corchón (1976), quien reconoce varios acuíferos desarrollados
en diferentes niveles cretácicos. Los más importantes de ellos son los asociados a las
formaciones de composición más dolomítica, cuya característica principal es su fuerte grado de
karstificación y, por lo tanto, su elevada permeabilidad.
Los acuíferos cretácicos de la zona se encuentran frecuentemente compartimentados,
por lo que están desconectados hidraúlicamente entre sí. En la vertiente septentrional de la
sierra, el volumen total estimado de materiales acuíferos ronda los 482.500 hm' (Sanz Blanco,
1984), y 24.000 hm3 para los situados en el borde sur (Corchón, 1976). Se recargan
directamente gracias a las precipitaciones de la zona y sobre todo a través de la escorrentía
superficial procedente de ríos y arroyos que atraviesan los macizos kársticos, después de
circular por los materiales paleozoicos del Sistema Central. Se ha podido estimar, para la zona
del río Pirón (Segovia), que la recarga natural del acuífero asociado por infiltración de agua de
Iluvia es de 5 hm;/año, mientras que la recarga a partir de los cauces de los ríos en la zona
alcanza los 22 hm3/año (Porras, 1979). Este fenómeno se ha comprobado igualmente en el caso
de los ríos Cega y San Juan, junto a Pedraza y Prádena, respectivamente (López Vilches y
Gómez de las Heras, 1979).
La descarga de los acuíferos kársticos se realiza a través de manantiales o surgencias
que drenan directamente a ríos y arroyos en cotas inferiores. Cabe destacar, entre las surgencias
kársticas más importantes de la zona, la Cueva de Santiago en Tamajón, el manantial de
Fuentidueña, la Cueva de la Vaquera en Torreiglesias, la Fuente de la Fragua en Prádena y la
Fuente de San Juan en Fuenterrebollo. Otro parte importante de la recarga la constituyen los
pozos puestos en funcionamiento para el abastecimiento de Madrid y Segovia, construidos por
el Canal de Isabel II y el Servicio Geológico de Obras Públicas, respectivamente. Dichos pozos
han producido, en ciertas épocas, un descenso acusado de los niveles piezométricos de los
acuíferos kársticos explotados. Así, por ejemplo, en las proximidades del Pontón de la Oliva
(Madrid) ha habido un descenso importante del nivel freático, secando surgencias y originando
pérdidas de agua del río Jarama a su paso junto a la banda de materiales cretácicos; además, ha
generado colapsos en los aluviales y yesos próximos con la formación de pequeñas dolinas y
simas de hundimiento (Barea et al., 1997b).
Los valores de caudales obtenidos mediante el bombeo de los pozos en los acuíferos
kársticos del borde sur del Sistema Central oscilan entre 200-250 1/s (Ayala, 1988) y 50-75 I/s
para los de la vertiente segoviana (Sanz Blanco, 1984). La transmisividad media, en ambos
casos es de 800-]000 m'/día; la permeabilidad de 10 a 50 m/día y la porosidad eficaz entre 2 y
5% (Corchón, 1976). La composición química de las aguas es de carácter bicarbonatado
cálcico-magnésico, con una dureza que oscila entre ] 00 y 200 mg/I de CO^ Ca y un pH entre 6,9
y 7,9 (Corchón, 1976).
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8.2. Macizo de Valporquero
El macizo kárstico de Valporquero forma parte de la unidad hidrogeológica denominada
Valporquero-Fresneda, asociada a uno de los afloramientos carbonatados situados al sur de la
Cordillera Cantábrica. El acuífero tiene una extensión de 15 km' y una geometría alargada en
dirección E-O, extendiéndose entre los pueblos de Valporquero (1.370 m) y Correcilla ( l.320
m). Esta unidad hidrogeológica está asociada a una estructura sinclinal conocida como Sinclinal
de Valporquero, en cuyo núcleo afloran las formaciones Alba, Barcaliente y Valdeteja del
Carbonífero inferior. En la base de la serie se disponen materiales impermeables constituidos
por pizarras y areniscas.
El acuífero kárstico es atravesado en dirección N-S por el río Torío, que corta
perpendicularmente la estructura general de la zona. Este constituye su principal eje de drenaje
y el nivel de base del karst, dividiendo el acuífero en dos partes, al oeste el macizo de
Valporquero y al este, el macizo de Fresneda.
A pesar del volumen de precipitaciones (alrededor de 1.400 mm/año), apenas existen
cauces superficiales perennes en el Macizo de Valporquero. EI tipo de roca y la intensa
fracturación provocan que la mayor parte de la circulación hídrica sea subterránea. Las
características estructurales y estratigráficas hacen, además, que el flujo subterráneo se dirija
hacia el río Torío, cerca de cuyo cauce se sitúan las principales surgencias del karst (Cueva de la
Reja y Pozo del Infierno).
El macizo kárstico de Valporquero tiene una extensión de 4,5 km' y es drenado a través
de La Covona. Esta surgencia, además de recoger la infiltración procedente de las
precipitaciones en los sectores culminantes del karst, se alimenta de las aguas del arroyo de
Valporquero que nace en el Collado de Formigoso, a 1.661 m de altitud, y se infiltra al alcanzar
el macizo kárstico en la Cueva de Valporquero. Dicho arroyo recoge las aguas de una cuenca de
5,5 kmZ, formada fundamentalmente por materiales impermeables. Sin embargo, no todo el agua
que penetra en el sistema kárstico de Valporquero surge por La Covona. Parte del caudal
resurge directamente en el río Torío. Se ha estimado que el caudal de La Covona varía entre 30
1/s en verano y 100 Us en época de deshielo (Durán y Heredia, 1997). El resto del agua del
macizo es evacuado por la Cueva de la Reja, que solo funciona en períodos de fuertes tormentas
y épocas de fusión de la nieve. Las aguas subterráneas del macizo de Valporquero se
caracterizan por una facies hidrogeoquímica bicarbonatada cálcica, con una dureza que oscila
entre 120 y 200 mg/1 de CaC03, un pH entre 7,8 y 8,3 y una temperatura media de 8° C(Durán
y Heredia, 1997; López Martínez et al., 1998, 2000; Durán et al., 1999). Las características
hidroquímicas de las aguas subterráneas del Macizo de Valporquero se describen en detalle más
adelante en el apartado 9.2.3.2.
Las características hidrogeológicas del Macizo de Fresneda son similares a las del
vecino Macizo de Valporquero. El agua del acuífero kárstico, con una cuenca de alimentación
que puede estimarse en 5,6 km2, procede de las precipitaciones de carácter pluvionival que
recibe la zona. La principal surgencia del macizo es el Pozo del Infierno, situada a 2 m por
encima del cauce del río Torío en las Hoces de Vegacervera. EI caudal medio estimado de la
surgencia es superior a 90 1/s, siendo posible un mayor caudal de drenaje después de grandes
lluvias y en épocas de deshielo. Parte de estas aguas se desvían para el abastecimiento urbano de
la población de Vegacervera. Las líneas de flujo y la dirección general de la circulación
subterránea en el Macizo de Fresneda, se orientan de este a oeste. Utilizando como trazador
como fluoresceína, se ha podido establecer que el agua tarda unos I S días en recorrer una
distancia de 4 km en línea recta y 500 m de desnivel desde la zona central del macizo hasta
resurgir en el Pozo del Infierno (Durán y Heredia, 1997). Las aguas subterráneas del Macizo de
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RESULTADOS DEL ESTUDIO DE LOS MACIZOS KÁRSTICOS
Restdt^cios del estuclio de los mctcizos kórsticos
9. GEOLOGÍA Y GEOMORFOLOGÍA EXOKÁRSTICA Y ENDOKÁRSTICA
Las cuencas del Duero y del Tajo poseen materiales mesozoicos y cenozoicos, algunos
de los cuales han sufrido diferentes grados de karstificación. Además de las calizas y dolomías
cretácicas que afloran en ambos bordes del Sistema Central existen otras litologías con
fenómenos kársticos de importancia. Un ejemplo de ello son los yesos miocenos existentes entre
los ríos Henares y Tajo, donde se abre la Cueva de Estremera o Sima de las Yeseras, con un
desarrollo próximo a los 4.000 m(Almendros y Antón, 1983).
En los bordes de ambas mesetas, existen rocas paleozoicas en las que en ciertos lugares
se han desarrollado sistemas kársticos de interés. Buenos ejemplos de ello son el sistema de
Valporquero, en el extremo norte de la meseta castellano-leonesa, y la Cueva de Castañor de
Ibor (Del Val y Hernández, 1989) y la Cueva del AVE (González-Gallego, 1995), en el extremo
sur de la meseta castellano-manchega.
A continuación se realizará la descripción de la geomorfología exo y endokárstica de los
macizos carbonatados cretácicos situados en ambas vertientes de las sierras de Guadarrama,
Somosierra y Ayllón, así como del macizo kárstico de Valporquero. Se describen también los
depósitos asociados al karst, fundamentalmente rellenos de tipo detrítico y químico, así como
las características hidroquímicas de las aguas subterráneas de algunos de estos macizos.
9.1. Macizos kársticos de los bordes norte y sur del Sistema Central
Los macizos kársticos existentes en las vertientes meridional y septentrional del Sistema
Central (Fig. 4) están constituidos, fundamentalmente, por rocas carbonatadas del Cretácico
Superior. Dichos macizos se distribuyen, en dirección NE-SO, en forma de franja alargada y
discontinua a lo largo de 120 km en el borde sur y 112 km en el borde norte. Pese a su aparente
morfología exokárstica poco desarrollada, presentan cavidades y depósitos endokársticos de
interés para el estudio del Cuaternario en la zona del centro peninsular. Las características
fundamentales de estos macizos kársticos son:
las rocas que constituyen los macizos kársticos son de composición
predominantemente dolomítica;
los macizos kársticos presentan, en general, una disposición estructural subhorizontal,
a veces con amplios pliegues, o formando cuestas monoclinales con buzamientos que
solo en pocas ocasiones superan los 30° (por ejemplo en Valdepeñas de la Sierra o
Muriel);
los afloramientos de los materiales karstificables en la zona son de extensión
relativamente reducida;
los macizos kársticos se encuentran, en buena parte, cubiertos por materiales
detríticos (suelos y terrazas fluviales);
las condiciones climáticas actuales de la región presentan precipitaciones que no
superan, en general los 700 mm/año;
- el exokarst de la región tiene un desarrollo y una variedad de formas relativamente
escasos, predominando los lapiaces semicubiertos con formas de disolución de
escalas centimétricas a decimétricas;
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-
las cavidades exploradas y topografiadas en los macizos estudiados en las dos
vertientes del Sistema Central, superan los 28 km de desarrollo horizontal;
las cuevas conocidas en la región se encuentran, en buena parte, rellenas por
sedimentos detríticos y de precipitación química.
Debido a las características citadas, no todos los macizos kársticos existentes en los
bordes del Sistema Central poseen el mismo interés. Ello ha motivado una selección de los
puntos a estudiar, centrando los trabajos especialmente en macizos donde existen cavidades de
al menos 100 m de desarrollo y donde la incisión fluvial ha tenido un papel significativo en la
evolución del karst.
9.1.1. Antecedentes espeleológicos
Gran parte de las cuevas de la región son conocidas desde la antigtiedad y han sido
utilizadas como santuarios, refugios o con fines funerarios por antiguos pobladores de la zona.
Esta accesibilidad ha motivado que algunas de estas cavidades hayan sufrido múltiples visitas e
incursiones con intenciones no siempre científicas. Como resultado de ello, se han sucedido el
expolio y pillaje de restos paleontológicos, arqueológicos y espeleotemas (conocidos
popularmente en la zona como jaspes), desde al menos la segunda mitad del siglo XIX.
Las primeras menciones a cavidades naturales del borde meridional del Sistema Central
se deben a Miñarro (1828), Ford (1847) y Rosell (1865) (citadas en García Valero, 1997), donde
se hace referencia a la Cueva del Reguerillo. A partir de los trabajos de Prado (1864) y de Puig
y Larraz (1894) las cuevas de la zona se dan a conocer en ámbitos científicos. Con
posterioridad, los estudios en las cavidades de la región se centran casi exclusivamente en
aspectos arqueológicos. El abate Breuil descubre restos cerámicos y grabados, atribuidos al
Auriñacense, en la Cueva del Reguerillo (Breuil, 1920). A partir de ese momento se suceden las
descripciones y los hallazgos en el Reguerillo y otras cavidades próximas (Maura y Pérez de
Barradas, 1933; Marqués de Loriana, 1942; Álvarez Osorio, 1943; Maura, 1951).
Los primeros relatos documentados sobre exploraciones en cuevas del borde norte del
Sistema Central, y más concretamente en la provincia de Segovia, datan del año 1752 (Torrubia,
1754; en De Marcelo et al., 1997; De Marcelo y Díez, 1998). Esa primera visita fue dirigida por
el franciscano José Torrubia y se realizó a la Cueva de la Cárcel, conocida actualmente por
Cueva de las Puertas de la Villa, situada en Pedraza de la Sierra. Ya en el siglo XIX, esta misma
cavidad es objeto de nuevas investigaciones realizadas por Casiano de Prado. Este autor efectúa
un dibujo con una sección de la cueva a tan sólo 4 m de la entrada, donde encuentra restos óseos
atribuidos a la época del diluvium, extrayendo una mandíbula de hiena (Prado, 1864). Otras
cavidades próximas en Prádena y Riaza fueron visitadas y descritas por Madoz en 1845 (Madoz,
1847, en De Marcelo et al., 1997). Las exploraciones llevadas a cabo, a partir de la segunda
mitad del siglo XIX en cavidades de la provincia de Segovia, están más enfocadas a la
obtención de restos arqueológicos, paleontológicos y muestras de rocas. La Cueva de la Griega
en Pedraza de la Sierra fue objeto de estas prácticas, siendo visitada por Casiano de Prado
(Prado, 1864), y también por Areitio y Quiroga (1874), y por Llorente (1900, en De Marcelo et
al., 1997). Por su parte, la Cueva del Jaspe, en Prádena también es citada y descrita por Quiroga
(1876) y Cortázar (1891). Este último autor propone una interpretación de la génesis de las
cuevas visitadas, relacionándolas con algunas estructuras tectónicas de las rocas.
Los trabajos de carácter puramente espeleológico más antiguos conocidos en el borde
sur del Sistema Central comienzan en 1955. El Club Alpino Español de Madrid (CAE) explora
la Cueva del Reguerillo, desobstruyendo la gatera final y descubriendo nuevas galerías. A1 año
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siguiente, espeleológos del grupo CAE de Madrid descubren el paso del Tablón, superan el
Tubo y exploran las galerías de los pisos 2° y 3°. Estos acontecimientos y el potencial de la
Cueva del Reguerillo animan la actividad espeleológica en la zona, propiciando nuevos
descubrimientos y la exploración sistemática de otros macizos próximos. En el sector de
Torrelaguna han trabajado los grupos GE Querneto en 1967, EPE-OJE entre 1969 y 1974, GES
Labrix en 1973, GEM-TUE entre 1973 y 1975; en el sector de San Agustín-EI Molar, GES
HHT en 1972; en el sector Retiendas-Tamajón-Muriel-Alcorlo, GE Almusent en 1970, GET en
1971, GE Estrella Polar en 1973, SECJA entre 1984 y 1988, GAEM en 1991, GE Abismo entre
1991 y 1995, SECJA y GE Abismo entre 1996 y 1999.
9.1.2. Geomorfología exokárstica
Entre las características principales de los macizos kársticos de la región, están el escaso
desarrollo y variedad de exoformas, siendo éstas casi inexistentes en los macizos más
occidentales de ambos bordes del Sistema Central. Este hecho ha sido explicado por algunos
autores como producto de una formación bajo cobertera detrítica poco potente (Torres, 1974;
Torres et al., 1994b, 1994c; Barettino, 1995a).
Las exoformas mejor representadas y con mayor desarrollo son las incisiones
fluviokársticas (cañones o barrancos). Buenos ejemplos de ello son el Cañón del Duratón, el
Cañón del Jarama, la Hoz del Bornova, el Cañón del Caslilla, el Cañón del Riaza y los
barrancos de Torrelaguna y Patones. La mayor parte están formados a favor de directrices
estructurales con una dirección aproximada N-S (Pedraza, 1994a).
Los lapiaces son otras de las exoformas más abundantes, aunque estén relativamente
poco desarrollados. En los sectores donde el karst no está cubierto y el buzamiento no supera los
10°, es frecuente encontrar formas que han sido definidas y observadas por diversos autores en
otras regiones, como pequeños huecos a modo de lapiaz perforado (Géze, 1974; Maire, 1980),
lapiaz espumoso (López Limia, 1987) y perforaciones cilindroideas (Montoriol Pous, 1954;
Ullastre Martorell, 1970; Garay Martín y López Limia, 1986). Estas formas son citadas en el
área de Tamajón y en el Cerro de la Oliva por Barea et al. (1997a, 1997b). En puntos donde el
buzamiento es entre 10° y 33° se encuentran perforaciones cilindroídeas y acanaladuras más
desarrolladas en forma de regueros, por ejemplo en Valdepeñas de la Sierra y Muriel.
Los relieves ruiniformes también han sido descritos en la región. Se encuentran
asociados fundamentalmente a bordes de escarpes en zonas donde el buzamiento es
prácticamente horizontal. Son relativamente abundantes en el área de Tamajón (Barea et al.,
1997a, 1998b), aunque también se han reconocido en el borde norte del Sistema Central en el
cañón del río Riaza (Bodoque y Chicharro, 1999).
Las dolinas y otras depresiones cerradas no son muy habituales en los macizos kársticos
de la región. Este tipo de exoformas solo están presentes en la zona del alto Lozoya (Pedraza et
al., 1991; Fernández et al., 1991; Pedraza, 1994a) y en el macizo kárstico de Tamajón. En este
último, se han descrito depresiones de origen kárstico con varias decenas de metros de diámetro,
además de torcas y bogaces (Barea et al., 1997a).
9.1.3. Geomorfología endokárstica
La existencia de cuevas en los macizos kársticos de la región es generalizada. Son, en su
mayoría, cavidades de dimensiones moderadas que formaron parte de una antigua red de
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conductos kársticos de funcionamiento freático. Esta red en la actualidad se encuentra
parcialmente desmantelada por la erosión y la incisión fluvial pliocuaternaria.
Como fruto de las exploraciones espeleológicas realizadas en la región, se han
explorado y topografiado más de 28 km de conductos subterráneos. Únicamente cuatro de estas
cuevas superan los 1.000 m de desarrollo. Son: la Cueva del Reguerillo, con 8.910 m(Puch,
1986, 1987), en Patones; la Cueva de los Enebralejos, con 3.670 m; la Cueva Pepón, con 1.563
m y la Cueva del Jaspe, con 1.253 m(Gutiérrez Nevado y Bielsa Ortiz, 1994), éstas tres últimas
en el macizo de Prádena. Todas ellas son cavidades con marcado carácter horizontal. Las
cavidades se distribuyen en la región de forma desigual, siendo más abundantes en ciertos
macizos kársticos (Fig. 13).
^^ ^.,-;
_z-y I^ ^'^
i/I l^y ' t^







_oJ`o ^ ^ 1 ,7






; ^^j c. ae ios tn.epraietos
i ' 'edra a-'' ^Prádéná^ \
^ ^-'^ ^ C. de Ĵas e ^






^^^1 '^ S. de los ^nebrales
^^ ^^ S. Fli er/
3f ^ ^^\1 ^á ` 1




C^el Cong ĉ^ sto
. de las Fi ur
^
^i^ ^,1,_^  .=.
ICOrIm
^^ ^ ^> ^ ^ e ^-.,. ,
á ^ RetiendaŝJ^,^ ^^^ J ^r ^
•^ •d `°i C. del 6 r ocili ^ ^^^^., j ^- ?,`
^^'' ^ C. de lá Bru'a^^ ; ^ 1 ^
\ C. d^e la Gabra ! 1 i
-
,_L^ ,^. r^^,, y
Va epeñas
`
;;w 'a ,,,,.,,,-sni IBarranco de las Cuevas ^7 ,^6 ^^ c^o..^
• \ ^
^
Patone ^ -^^`, del Reguerillo^
^^ ierr C de los Retamales N
~^,,,/^ l; ^ C. de la Escarihuela ^
\ Guadalix de ° ^• C. de la Campana
o ^ ^^ / .:1 `
0C. de los Alcore ^^^ ^: 20 km
^ ^ ^
Fig. 13. Situación de las principales cavidades en los macizos kársticos de los bordes meridional y
septentrional del Sistema Central. C: cueva, S: sima.
En los alrededores de Guadalix de la Sierra se conocen 6 cuevas que suman un total de
300 m de galerías, entre ellas destaca la Cueva de los Alcores con 182 m de desarrollo. En todo
los casos se trata de cavidades horizontales con conductos de dimensiones modestas.
En el macizo de Patones-Cerro de la Oliva se encuentra la Cueva del Reguerillo, la
mayor de las cavidades estudiadas en el presente trabajo, con 8.910 m de desarrollo y un
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desnivel de 80 m(ver apartado 9.2.1.1.3.). El endokarst del macizo suma más de 10 km de
conductos explorados. '
En el sector de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra existen 16 cavidades, cuyos
desniveles oscilan entre 0 y 40 m. Entre ellas destaca la Cueva de la Bruja, con 400 m de
desarrollo horizontal (ver apartado 9.2.1.2.4.)
En el karst de Tamajón, con una extensión de tan sólo 15 kmZ, se han explorado más de
60 cuevas y simas, totalizando aproximadamente 2,6 km de galerías exploradas. La Sima Fliper,
con 54 m de desnivel, es la segunda cavidad más profunda de las existentes en ambos bordes del
Sistema Central (ver apartado 9.2.1.3.4.). Cabe destacar también en el macizo de Tamajón la
existencia de múltiples cavidades de marcado desarrollo vertical.
En el macizo de Muriel se conocen 9 cavidades. Una de ellas es la Cueva del Gorgocil
que, con 590 m de desarrollo horizontal, es la segunda cavidad más larga de la vertiente
meridional del Sistema Central (ver apartado 9.2.1.4.).
En el macizo de Alcorlo se han explorado 6 cavidades, que totalizan un desarrollo
topografiado de más de 650 m. Se trata de cuevas de escasa entidad y carácter marcadamente
horizontal.
Pese a su extensión, de más de 120 km2, en el macizo de Somolinos solo se han
explorado 7 cavidades de escaso desarrollo, no superando ninguna los 30 m(ver apartado
9.2.1.5.).
El karst de Prádena posee un total de 10 cavidades; tres de ellas presentan desarrollos
superiores a los 1.200 m(Cueva de los Enebralejos, Cueva Pepón y Cueva del Jaspe). Sin
embargo, se trata de cavidades cuyos desniveles no superan en ningún caso los 16 m(ver
apartado 9.2.2.1.3.).
En el área de Pedraza se conocen 10 cavidades, totalizando aproximadamente 2 km de
conductos subtenráneos explorados (ver apartado 9.2.2.2.3.).
En el macizo de Torreiglesias existen 10 cavidades inventariadas, que suman un total de
1.475 m de desarrollo horizontal. Entre ellas destaca la Cueva de la Vaquera en cuyo interior se
encuentran un río subterráneo e interesantes restos arqueológicos (ver apartado 9.2.2.3.).
En el entorno del cañón del río Duratón se conocen 21 cavidades que suman más de 750
m de conductos subterráneos. Sus desarrollos oscilan entre 10 y 100 m y, al igual que en los
casos anteriores, se trata de cuevas de marcado carácter horizontal (ver apartado 9.2.2.4.).
Resumiendo lo expuesto anteriormente, se conocen en las vertientes septentrional y
meridional de las sierras de Guadarrama, Somosierra y Ayllón, un total de 178 cuevas. A éstas
habría que añadir algunas que se encuentran distribuidas de forma aislada en otros macizos,
como es el caso de la Cueva de Cabo del Río en Lozoya, con 257 m de desarrollo y-17 m de
desnivel (Sánchez et al., 1986) y la Cueva del Casuar en Montejo de la Vega, de unos 20 m de
longitud.
La mayor parte de las cavidades anteriormente citadas están parcialmente colmatadas
por sedimentos detríticos, fenómeno que se repite en todos los macizos kársticos estudiados.
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9.2. Principales macizos estudiados
Los macizos kársticos estudiados se sitúan en las vertientes septentrional y meridional
de las sierras de Guadarrama, Somosierra y Ayllón, y al norte de la Cuenca del Duero junto a la
Cordillera Cantábrica. En todos los casos la extensión de estos macizos es relativamente
modesta, sobrepasando en pocas ocasiones los 100 kmz. Además, buena parte de ellos están
parcialmente cubiertos por materiales detríticos, lo que ha limitado en gran medida el desarrollo
de exoformas, sobre todo en el caso de los situados junto al Sistema Central. A continuación se
describen las características litoestratigráficas, estructurales y geomorfológicas de algunos de
estos macizos kársticos, seleccionando aquellos donde el endokarst posee cierto desarrollo, lo
que ha posibilitado la conservación en su interior de depósitos detríticos y químicos de interés a
la hora de realizar reconstrucciones paleoambientales. También se han tenido en cuenta
aquellos macizos kársticos donde la incisión fluvial ha tenido un papel determinante en el
desarrollo y evolución del karst de la región estudiada.
9.2.1. Macizos kársticos del borde sur del Sistema Central
Los macizos kársticos situados en el borde sur del Sistema Central forman una banda
estrecha y discontinua de unos 120 km de longitud, orientada en dirección NE-SO (Fig.4).
Estos macizos se extienden, con cierta discontinuidad, desde el Embalse de Pálmaces de
Jadraque (Guadalajara) en el este, donde enlazan con materiales y estructuras de la Cordillera
Ibérica, hasta las cercanías de Valdemorillo (Madrid) en el oeste. La anchura de estos macizos
oscila entre 100 m en las cercanías de El Molar y 2.500 m en Tamajón. Se trata de
afloramientos heterogéneos, con notables variaciones en potencia y características litológicas,
existiendo importantes cambios laterales de facies. Las series cretácicas que conforman los
macizos kársticos están constituidas por materiales carbonatados, principalmente dolomías,
predominando hacia la base las facies arenosas y margosas. La datación precisa del conjunto es
difícil debido a la desaparición de estructuras sedimentarias y fósiles a causa de los procesos de
dolomitización. Se admite una edad para el conjunto comprendida entre el Cenomaniense y el
Campaniense (Alonso y Mas, 1982; Gil, 1993).
9.2.1.1. Macizo de Patones-Cerro de la Oliva
El Cerro de la Oliva está situado en el extremo nororiental de la provincia de Madrid,
cerca del límite con la provincia de Guadalajara (Fig. 14). Se localiza dentro del término
municipal de Patones y se encuentra representado en la hoja 485 (Valdepeñas de la Sierra) del
mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional. El cerro tiene una altitud
de 904 m, con una pendiente media de 30° hacia el SE. Está delimitado al este por el río
Lozoya, al oeste por el arroyo de Valdentales, al norte por materiales paleozoicos
pertenecientes al Sistema Central y al S por sedimentos cuaternarios (terrazas fluviales y
abanicos aluviales) del río Jarama y de sus afluentes. Desde el punto de vista kárstico, el rasgo
más destacado del Cerro de la Oliva es la presencia de la Cueva del Reguerillo que, con 8.910
m de desarrollo (Puch, 1986), es la mayor cavidad conocida en ambos bordes del Sistema
Central.
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Fig. 14. Situación del karst de
Patones-Cerro de la Oliva en
relación a los macizos
kársticos situados en el sector
meridional del Sistema
Central. M: Madrid, G:
Guadalajara, AL: Alcorlo, CE:
Cerceda, Lo: Lozoya, Mo: EI
Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
Va: Valdepeñas de la Sierra.
1: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
9.2.1.1.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
El espesor de los materiales cretácicos en el Cerro de la Oliva es del orden de 200 m.
La serie estratigráfica mesozoica se apoya de forma discordante sobre un nivel de 3,5 m de
alteración de pizarras del Ordovícico medio (Lanvirniense-Llandeilo) (Pérez González y
Portero, 1990). En el trabajo de Gil (1993) se describen las formaciones cretácicas en un
afloramiento cercano al Pontón de la Oliva, asignándole edades desde el Cenomaniense al
Santoniense. Los trabajos posteriores de Gil y García (1996) y García et al. (1996b), amplían
ligeramente la edad del conjunto desde el Cenomaniense al Campaniense. La serie comienza
con un tramo detrítico de unos 15 m compuesto por arenas y areniscas ocres (arenas de facies
Utrillas) que a techo dan paso a 3 m de dolomías arenosas. Sobre estas dolomías se apoya un
tramo semicubierto margoso-arenoso de 6 m, al que le siguen 15 m de arenas, que terminan con
niveles de dolomías y margas. A continuación aparecen 4 m de dolomías arenosas y un tramo
cubierto de 5 m. Encima se disponen 33 m de dolomías tableadas correspondientes a la
Formación Dolomías de Hontoria del Pinar (donde se sitúa la Cueva del Reguerillo), que
terminan a techo en una superficie ferruginosa. Sobre este tramo se apoyan 5 m de calcarenitas,
3 m de margas con niveles dolomíticos, 15 m más de calcarenítas que finalizan en un banco de
dolomías margosas nodulares y 7 m de margas y dolomías margosas a techo. A continuación se
presenta la Formación Calizas del Burgo de Osma, claramente visible en el paisaje por su
relieve, con 25 m de espesor, formada por dolomías masivas y nodulosas (donde se abre la
Cueva de la Escarihuela). La serie continúa con 13 m de materiales más erosionables
semicubiertos y finaliza en un nivel de dolomías grises estratificadas en gruesos bancos.
La serie estratigráfica del Cerro de la Oliva es equivalente, con mínimas diferencias en
los espesores de algunas formaciones, a la descrita anteriormente. Más al sur del citado cerro
podemos completar la columna con un nivel de unos 40 m de brechas dolomíticas, al que le
sigue un potente paquete de arcillas con intercalaciones de yesos, de 1.300 a 1.400 m de
espesor, perteneciente al Paleógeno (Pérez González y Portero, 1990). Sobre estas rocas se
apoyan, discordantes, los materiales detríticos del Neógeno, constituidos principalmente por
arenas y conglomerados.
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La estructura del Cerro de la Oliva es de tipo cuesta monoclinal, con un buzamiento
medio de 30° hacia el SE (Fig. 15).
NO CERRO DE LA OLIVA
Nivel Escarihuela g04 m
SE
^ .^ Presa del Pontón
IVC/ RCCJUC/1/IV de la Oliva^ ^ ^ ..........,
Río Lozoya
Fig. 15. Corte geológico esquemático del Cerro de la Oliva. 1: Pizarras ordovícias; 2: arenas y areniscas
(facies Utrillas); 3: dolomías azenosas, mazgas y arenas; 4: dolomías tableadas; 5: calcarenitas, margas
dolomíticas y dolomías nodulosas; 6: dolomías arenosas nodulosas; 7: brechas dolomíticas; 8: arcillas con
intercalaciones de yesos.
9.2.1.1.2. Geomorfología exokárstica
El exokarst en el Cerro de la Oliva se encuentra poco desarrollado, estando
parcialmente cubierto. No existen depresiones cerradas de tipo dolina sobre los afloramientos
carbonatados cretácicos y el desarrollo de lapiaz es escaso (Fig 16). Existen dos mapas
geomorfológicos de la zona a escala 1:50.000 (Cabra et al., 1981; Pérez González y Portero,
1990) donde se identifican distintos elementos relacionados con el karst como dolinas en yesos,
cavidades y cañones. También se destacan los relieves en cuesta y los bloques caídos en la base
de los escarpes calcáreos.
Lapiaces
Cuando las rocas carbonatadas se presentan descubiertas, en su superficie pueden
observarse oquedades de pequeño tamaño, como perforaciones cilindroideas (Foto 1) y
kamenitzas de hasta 40 cm de diámetro, no apareciendo regueros ni acanaladuras marcadas.
Ciertos autores atribuyen esta escasez de formas exokársticas a que la génesis del karst del
Cerro de la Oliva se produjo bajo una cobertera detrítica poco potente (Torres, 1974; Corchón,
1976).
Superficie de erosión
En los sectores altos del Cerro de la Oliva (904 m s.n.m.) puede observarse un área
amesetada con una extensión de varios cientos de metros cuadrados. Sobre ella aparecen cantos
cuarcíticos de caracteristicas y tamaño similares a los existentes en los niveles de raña y las
terrazas fluviales próximas. Esta superficie podría corresponder a los restos de una antigua
superficie de arrasamiento pliocena denominada S 1 por Lázaro Ochaíta (1977) y Cabra ( 1981).
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Arroyo con circulación estacional
Abanico aluvial
Depósitos aluviales, Ilanura de inundación
Terraza baja (T1)
Terraza alta (T2)
Fig. 16. Mapa geomorfológico del Cerro de la Oliva. I: Cueva de los Retamales, 2: Cueva del Tubo, 3:
Cueva del Techo, 4a: Cueva del Reguerillo (entrada superior), 4b: Cueva del Reguerillo (enu•ada inferior),
5: Cueva de la Escarihuela, 6: Sima de la Solana y 7: Sima SP I.
^i^ Relieve en cuesta
^ Río
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Tanto su morfología como situación, la hacen comparable con la superficie de erosión
reconocida en las cercanías de Valdepeñas de la Sierra.
Incisiones fluviokársticas
Tanto el río Lozoya como el arroyo de Valdentales han producido marcadas incisiones
fluviokársticas, individualizando así el Cerro de la Oliva de otros relieves de su entorno. En su
encajamiento, el Lozoya ha formado un barranco de unos 80-90 m de profundidad, cortando
algunas cavidades subterráneas. En las laderas escarpadas del cañón pueden observarse
múltiples galerías "colgadas", que debieron formar parte de una red de conductos kársticos más
amplia.
La incisión fluvial y los procesos erosivos posteriores han provocado, en el Cerro de la
Oliva, la desestabilización de las laderas, dando lugar a desprendimientos de grandes bloques
de tamaño métrico, como los existentes en los cauces del río Lozoya y arroyo de Valdentales.
9.2.1.1.3. Geomorfología endokárstica
EI endokarst del Cerro de la Oliva es conocido y estudiado desde mediados del siglo
XIX (p. ej. Prado, 1864; Puig y Larraz, 1894). Sin embargo, el primer trabajo de carácter
puramente geológico con la descripción de formas y depósitos endokársticos es realizado por
Torres (1974) en la Cueva del Reguerillo. A éste le siguen otros estudios que hacen mención a
la génesis del endokarst de la zona (Corchón, 1976) o realizan un inventario de todas las
cavidades existentes en el sector comprendido entre Torrelaguna y Patones (Herrero, 1979).
Trabajos realizados más recientemente proponen un modelo evolutivo para el Cerro de la Oliva,
durante el Cuaternario, mediante el estudio de los depósitos fluviokársticos y de la incisión
fluvial (Barettino, 1995a; Torres et al., 1994b, 1995, 1996).
Los conductos kársticos están ampliamente desarrollados en el Cerro de la Oliva,
situándose principalmente en los niveles dolomíticos correspondientes a la Formación Hontoria
del Pinar y la Formación Calizas del Burgo de Osma. En la primera de ellas, además de la
Cueva del Reguerillo existen otras 23 cavidades menores, y en la segunda 6 cavidades más,
incluida la Cueva ^le la Escarihuela (Torres et al., 1994b). En la Tabla I se recogen las más
importantes. Todas las cavidades estudiadas presentan rellenos endokársticos, algunos de ellos
con espesores superiores a los 5 m.
Cueva del Reguerillo
La Cueva del Reguerillo, con 8.910 m de longitud y un desnivel de 80 m, es la cavidad
de mayor desarrollo existente en los bordes del Sistema Central y la más grande de las
estudiadas en el presente trabajo. Presenta múltiples formas, tanto de erosión (p. ej. pe^iclaiits,
marmitas, meandros, pozos) como de reconstrucción (p, ej. estalactitas, estalagmitas, gours,
banderas). La cavidad está desarrollada en tres niveles topográficos diferentes, con una entrada,
natural o artificial, a cada uno de ellos. Los pisos 1° y 2°, situados entre 0 y-53 m de
profundidad, poseen morfologías de tipo freático, con conductos circulares y galerías
desarrolladas a favor de los planos de estratificación. Las galerías del 3e` piso (Foto 2), que
alcanzan hasta -80 m de profundidad (Laberinto, Galerías GEIS), aparecen como un enrejado a
favor de la red local de fracturas. Las galerías presentan secciones más altas que anchas con
predominio claro del carácter vadoso en su formación. En la actualidad la cueva es totalmente
inactiva desde el punto de vista hidrogeológico, y el agua existente en ella procede de las
pérdidas sufridas por las cercanas tuberías del Canal de Isabel II.
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Sima SP1 si/si a 8 -7,5
Cueva SP2 si/no a 25 subhorizontal
Sima de la Solana si/si b-c 44 -18
Cueva de la Escarihuela si/no b-c 186 -10
Cueva de la Cam ana si/no b-c 74 subhorizontal
Cueva del Re erillo si/si b-c 8.910 -80
Cueva de los Huesos no/no d
Cueva de las Pinturas no/no d
Cueva de los Retamales si/no b-c 117 -5
Cueva de los Ar ueólo os no/no b
Cueva de las Cabras si/no b-c 35 -3
Cueva del Techo no/no b-c 27 -5
Cueva del Tubo si/no b-c 139 -20
Cueva del Aire si/no b-c 250 -5
Cueva de San Román si/no b-c 65 subhorizontal
Cueva del Peli o si/si b-c 34 -2
Cueva de las Arañas si/no b-c 25 subhorizontal
Cueva de la Mora si/no b-c 74 subhorizontal
BC1 no/no a 18 -3
BC2 no/no a 50
BC3 no/no a 20 subhorizontal
BC4 no/no a 10 subhorizontal
Tabla 1. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Patones-Cerro de la Oliva. a: datos propios; b:
Fernández (1993); c: Herrero (1979); d: Cabra et al. (1983).
Existen varios trabajos donde se realiza una descripción morfológica y geomorfológica
de la Cueva del Reguerillo (Montoriol Pous, 1962; Puch, 1986, 1987; Torres y Puch, 1994) y
estudios de la geología, geomorfología y la naturaleza en el entorno de la cavidad (Barettino,
1995a; Fierro, 1997).
La cavidad presenta huellas de ocupación por animales al menos desde el Pleistoceno
medio, como lo reflejan los restos paleontológicos hallados en su interior, principalmente de
Ursus Spelaeus (Torres, 1974, 1997). También existen evidencias de ocupación humana a partir
del Paleolítico superior, con grabados auriñacenses encontrados en sus paredes (Breuil, 1920;
Marqués de Loriana, 1942; Maura, 1951). Posteriormente la cueva fue utilizada en el Neolítico,
habiéndose encontrado restos cerámicos en la misma (Maura y Barradas, 1933) y
enterramientos de ésta época en sus alrededores (García Valero, 1997).
Se cree que la cavidad sirvió como mazmorra árabe en la Edad Media. Cuenta una
leyenda que la cueva fue habitada por un dragón, al que un caballero dió muerte, depositando
las costillas del feroz animal en el convento de Uceda (Puch, 1997). A finales del siglo XIX,
Casiano de Prado estudió éstos restos, y descubrió que realmente se trataba de huesos de
ballena. Este mismo investigador fue el primero en llevar a cabo una exploración científica de
la cueva (Prado, 1864). Puig y Larraz prosigue en ésta labor unos años más tarde (Puig y
Larraz, 1894).
63
Barea Luchena, J. Geontorfología ^^ evoluciót: paleoclintátrca...
No es hasta 1955 cuando comienzan las primeras exploraciones espeleológicas en la
Cueva del Reguerillo, efectuadas por el Club Alpino Español de Madrid. Ellos son los que
desobstruyeron el paso conocido con el nombre del Tubo y descubrieron lo que hoy conocemos
como pisos 2° y 3°. Posteriormente se suceden las exploraciones y se levantan los primeros
mapas topográficos. En 1971, el GEIS descubre, por desobstrucción, las galerías que llevan su
nombre (paso del Tornillo y galerias de la Claustrofobia). Ese mismo año, el grupo STD abre
una entrada artificial a la cavidad por el Pontón de La Oliva (Antón et al., 1974), para facilitar
las excavaciones paleontológicas en la galería de los Osos (Puch, 1997).
En años posteriores otros grupos levantan topografías más precisas, NSS en 1973 y CEI
de Alcalá de Henares en 1981. Actualmente, la cueva se encuentra sumida en un lamentable
estado de deterioro debido, principalmente, al comportamiento incívico del excesivo número de
visitantes. Recientemente la Comunidad de Madrid ha elaborado un plan para cerrar la Cueva
del Reguerillo, no estando todavía claro si ésta podrá ser visitada de manera controlada o
quedará reservada la entrada únicamente a los investigadores.
Depósitos
Las cavidades del Cerro de la Oliva presentan frecuentemente rellenos de tipo detrítico
y de precipitación química. Es relativamente habitual encontrar restos paleontológicos en estos
rellenos. En algunas cuevas situadas junto al Pontón de la Oliva se han podido datar faunas de
macromamíferos (Cabra et al., 1983) y micromamíferos (Sesé y Ruiz-Bustos, 1992),
pertenecientes al final del Pleistoceno inferior y al Pleistoceno medio.
A continuación se describen los depósitos detríticos y espeleotemas más significativos
de algunas de las cavidades del Cerro de la Oliva. Un cierto número de estas muestras han sido
utilizadas para la caracterización mineralógica de los rellenos endokársticos y para su datación
mediante métodos de geocronología absoluta.
La Cueva del Reguerillo conserva en su interior abundantes rellenos. Los primeros
estudios que describen en detalle estos depósitos se centran en el denominado Hundimiento del
1° piso, producido éste a comienzos de los años 70 (Torres, 1974; Corchón, 1976; Torres et al.,
1994b; Barettino, 1995a). Aunque en trabajos anteriores ya se menciona la existencia dentro de
la cueva de sedimentos de tipo lacustre (Montoriol Pous, 1962; Hernán López, 1965a). Cabe
mencionar, de forma anecdótica, el trabajo de Kardas (1975) donde a partir del estudio de las
radiografías realizadas a trece estalactitas y estalagmitas, elabora una reconstrucción climática
general para el hemisferio norte durante los dos últimos milenios.
Durante el desarrollo del presente trabajo se han reconocido la mayor parte de las
galerías de la Cueva del Reguerillo. Ello ha permitido encontrar interesantes rellenos que
habían pasado inadvertidos a otros investigadores. De esta manera se ha descubierto un
hundimiento similar al estudiado por Torres en 1974 en el 1° piso de la cueva, pero situado en
el acceso a las galerías GEIS. Dicho hundimiento se abre en el suelo de una pequeña sala
circular de unos 3 m de diámetro, formando un pozo de 6 m de profundidad. Este ha dejado al
descubierto un depósito constituido fundamentalmente por sedimentos detríticos y sellados a
techo por una colada estalagmítica (Fig 17). La base de la serie no es visible al encontrarse
parcialmente cubierta. El depósito está constituido, de base a techo, por:
^>150 cm de cantos decimétricos angulosos calizos, procedentes de la roca caja,
mezclados con arcillas. Depósito sin estructuración interna definida y aspecto
caótico.
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• 80 cm de arenas gruesas laminadas con restos de pizarras e intercalaciones
arcillosas masivas y oscuras (muestra CR-3-8). Este nivel es similar al encontrado
en la base de la terraza fluviokárstica de la Cueva de la Escarihuela.
• 120 cm de arcillas con aspecto caótico, sin estructura interna.
• 2 m de arcillas con laminación paralela.
• 4 cm de colada estalagmítica de color marrón (muestra CR-3-7).
• 160 cm de arcillas de color marrón, con laminación paralela (láminas de unos 3 mm
de espesor). El contenido en arena aumenta hacia el techo de la serie.
• 12 cm de colada estalagmítica bandeada, de color claro (muestra CR-3-6).
Fig. 17. Columna estratigráfica de los
depósitos endokársticos estudiados en
el acceso a las galerías GEIS, en la
Cueva del Reguerillo. Las siglas CR-
3-6, etc. corresponden a las muestras
analizadas mediante RX (CR-3-8) y
datadas (CR-3-7 y CR-3-6). l:
espeleotemas; 2: arcillas de color
marrón con laminación paralela; 3:
arcillas con laminación paralela; 4:
arcillas masivas; 5: arenas gruesas
con restos de pizarra; 6: cantos
angulosos calizos en matriz arcillosa.
La colada CR-3-6, situada en el techo de la serie, presenta un recubrimiento parcial con
formaciones de carácter epiacuático. Estas a su vez se encuentran semicubiertas por una nueva
generación de espeleotemas en forma de fina colada estalagmítica.
La denominada sala de los Bloques, de la Cueva del Reguerillo, está formada por la
superposición de dos galerías unidas como consecuencia de derrumbes, lo cual permite el
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acceso de una a otra. El desnivel del conjunto supera los 12 m. La galería alta corresponde a
una sala circular de unos 5 m de diámetro. En ella se observan restos de un relleno que debió
colmatar casi por completo el lugar. En la parte más baja de esta sala, el relleno está constituido
por arenas micáceas blancas que presentan, en ocasiones, laminación cruzada (muestra CR-2-
9). Tapizando las zonas altas y los huecos del techo aparece un depósito arcilloso oscuro muy
plástico. Es posible que estas arcillas correspondan a una etapa anterior de relleno de la galería.
La galería baja de la sala de los Bloques tiene un desarrollo rectilíneo, que une la
denominada Gran Vía con la galería de los Osos. En un lateral de la misma existe un depósito,
cuya potencia no sobrepasa el metro de espesor, formado por arcillas oscuras con una marcada
laminación paralela; las láminas poseen espesor milimétrico, y alternancia de capas claras y
oscuras (muestra CR-2-5). Un depósito similar fue citado en la cueva por otros autores, pero sin
especificar su ubicación, siendo definido como varvas lacustres (Montoriol Pous, 1962; Hernán
López, 1965a). Arcillas con las mismas características también han sido encontradas en las
proximidades del Paso del Estribo (muestra CR-2-1).
En la Cueva del Reguerillo son relativamente abundantes los depósitos de yeso, sobre
todo en el segundo y tercer pisos. Este mineral aparece formando costras sobre las paredes y
techos, y en ocasiones se presenta con cristales aciculares de tamaño milimétrico (muestra CR-
2-2). Junto a los yesos suelen aparecer arenas dolomíticas blancas (78oIo de dolomita)
procedentes de la disgregación de la roca.
Los resultados de los análisis mineralógicos y dataciones, efectuadas sobre las muestras
anteriores, se incluyen en el apartado 12.1. y 12.3.1., respectivamente.
Cueva de la Escarihuela
El resto de las cavidades existentes en el Cerro de la Oliva presentan un desarrollo
notablemente inferior al de la Cueva del Reguerillo. La Cueva de la Escarihuela, con 186 m, es
la segunda cavidad en importancia de la zona (Herrero, 1979). La entrada a la misma se realiza
a través de una galería de unos 2 m de anchura que desemboca en una sala de lOx4x4 m. En un
lateral de la misma, a favor de una fractura, se abre una pequeña galería que da acceso, a través
de una rampa a la sala de mayores dimensiones de toda la cavidad (24x 13x 12 m). Cerca de la
entrada de la cueva abundan los rellenos de tipo detrítico y químico, formando una potente
terraza de origen fluviokárstico que se conserva adherida a las paredes.
Depósitos
La Cueva de la Escarihuela presenta en su galería de entrada, una interesante serie
sedimentaria, descrita anteriormente por otros autores (Herrero, 1979; Torres et al., 1994b,
1995). Este depósito, parcialmente erosionado, se conserva adherido a las paredes de la cavidad
e irregularmente repartido, por lo que una medida precisa de sus diferentes tramos se hace
imposible. Posee un espesor máximo de 3 m y está constituido fundamentalmente por
materiales detríticos. Sobre él, cubriéndolo horizontalmente, existente una colada estalagmítica
de unos 7 cm de espesor. De base a techo la serie está constituida por:
• arenas gruesas y finas, con estratificación cruzada (similar al depósito CR-III-08).
• cantos subredondeados, de tamaño centimétrico a decimétrico, de cuarcitas y
pizarras.
• arcillas masiva de color oscuro.
• cantos subredondeados, de tamaño centimétrico, de cuarcitas y pizarras en una
matriz arenosa-arcillosa.
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• arenas y limos con cantos.
• colada estalagmítica masiva de color claro de unos 7 cm de espesor (muestra CE-1).
Las características sedimentológicas del depósito denotan un origen claramente
alóctono, posiblemente producto de la entrada en repetidas ocasiones de las aguas del río
Lozoya en la Cueva de la Escarihuela.
Área del Barranco de las Cuevas
El Barranco de las Cuevas se encuentra situado entre el Pontón de la Oliva y la
localidad de Patones en la provincia de Madrid (Fig. 18). EI área se encuentra incluida en la
hoja 485 (Valdepeñas de la Sierra) del mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto
Geográfico Nacional y forma parte del término municipal de Patones. En el Barranco de las
Cuevas los materiales cretácicos se apoyan discordantes sobre pizarras ordovícicas, formando
una estructura tipo cuesta monoclinal, con buzamientos próximos a 30° S. La serie comienza
con 47 m de la Formación Arenas de Utrillas, con una edad comprendida entre el
Cenomaniense superior y el Turoniense medio. El resto de la serie, unos 150 m, es análoga a la
anteriormente descrita para el Cerro de la Oliva (apartado 9.2.1.1.1.), con una edad que abarca
desde el Turoniense superior hasta el Santoniense superior (García et al., 1996b). La zona
presenta igualmente un alto valor estratigráfico y sedimentológico, digna de ser considerada
como Punto de Interés Geológico (Gil et al., 1999).
Fig. 18. Situación del
Barranco de las Cuevas en
relación a los macizos
kársticos situados en el secto ►•
meridional del Sistema
Central. M: Madrid, G:
Guadalajara, Al: Alcorlo, Ce:
Cerceda, Lo: Lozoya, Mo: EI
Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
Va: Valdepeñas de la Sierra.
I: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
El Barranco de las Cuevas se ha formado como consecuencia del encajamiento del
arroyo del mismo nombre. Este tiene una longitud aproximada de 900 m y presenta una incisión
vertical que en algunos puntos alcanza 140 m. El sector más escarpado y estrecho del barranco
se encuentra próximo a la unión del arroyo con el río Jarama, coincidiendo con un cambio de
dirección del cauce. Tanto en las laderas del cañón como en la base de los escarpes existen
abundantes bloques de tamaño métrico que, en ocasiones, alcanzan el propio arroyo de las
Cuevas.
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Cavidades
Las cavidades existentes en el Barranco de las Cuevas tienen poco desarrollo y rara vez
superan 50 m de longitud. Estas han quedado al descubierto gracias al encajamiento del arroyo
como respuesta al descenso del nivel de base marcado en la zona por el río Jarama. Los
conductos kársticos aparecen en los niveles estratigráficos de composición dolomítica,
situándose a diferentes alturas con respecto al fondo del barranco.
La Cueva BC3 se encuentra en la ladera oriental del cañón, unos 60 m por encima del
cauce del arroyo de las Cuevas. Se trata de una cavidad con una entrada de amplias
dimensiones, bien visible desde el exterior. Su desarrollo ronda los 20 m, finalizando en una
estrechez impenetrable. En la ladera opuesta, a unos 30 m sobre el cauce, se abren las cuevas
BC2 y BC4. Se trata de dos pequeñas cavidades horizontales muy próximas. La Cueva BC2
tiene un desarrollo de unos 45 m, con una galería rectilínea de 2x2 m de sección transversal y
una pequeña sala al final de la misma. Por su parte, la Cueva BC4 consta de un pequeño
conducto de unos 10 m de longitud que acaba cegándose. La morfología predominante en
ambas cuevas es de carácter vadoso.
Unos 100 m antes de la desembocadura del arroyo de las Cuevas en el río Jarama, en la
ladera occidental del barranco, se encuentra la Cueva BC 1. La cavidad se sitúa 6 m sobre el
cauce del arroyo y tiene un desarrollo horizontal de unos 25 m. Está formada por una galería de
carácter freático de 1 m de diámetro, finalizando en una estrechez impenetrable.
En la desembocadura del Barranco de las Cuevas, unos 3 m sobre el cauce del río
Jarama, existe una surgencia de carácter estacional que solo funciona en periodos de lluvias
prolongadas. La procedencia de las aguas de esta surgencia es probablemente consecuencia de
las pérdidas que sufre el arroyo de las Cuevas al atravesar los materiales carbonatados
cretácicos aguas arriba.
La Cueva de los Retamales se abre unos 1.600 m al este del barranco formado por el
arroyo de las Cuevas, en la vertiente sur del relieve en cuesta que forman los materiales
cretácicos. Se trata de una cavidad horizontal con un desarrollo aproximado de 110 m,
constituida por una galería principal que finaliza en una pequeña sala circular de 10 m de
diámetro. La morfología de la cueva es predominantemente vadosa con conductos encajados de
tipo meandriforme.
Depósitos
Todas las cavidades reconocidas en el Barranco de las Cuevas presentan rellenos,
fundamentalmente de carácter detrítico. Únicamente en dos de estas cavidades (BC2 y BC3), se
han encontrado rellenos de tipo químico. Cabe destacar, por su desarrollo, la colada
estalagmítica existente en la Cueva BC3. Se trata de un edificio estalagmítico de 75 cm de
espesor, constituido por varios niveles de coladas (muestras BC3-1 y BC3-2), que cubre la
práctica totalidad de la cavidad. En la parte superior del mismo se observan pequeñas
estalagmitas y restos de estalactitas fistulosas rotas y caídas, que han sido posteriormente
recubiertas por coladas estalagmíticas más modernas. El conjunto presenta una suave
inclinación entre 3° y 5° hacia la entrada de la cueva y se apoya sobre un paquete sedimentario
de 1 m de espesor, constituido por una brecha con cantos de pizarra angulosos y cementados en
una matriz carbonática.
Depósitos detríticos de características similares a los existentes en la Cueva BC3 se
encuentran en la ladera opuesta del cañón. Se trata de brechas cementadas en una matriz de
carbonato cálcico, con cantos angulosos de pizarra de hasta 4 cm. Estos se han conservado
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adheridos a las paredes del cañón, en huecos que debieron formar parte de antiguas cavidades
actualmente desmanteladas (muestra M-BC-1). Estos depósitos se han encontrado también en el
interior de la Cueva BC2, pegados al techo de las galerías. En la Cueva BC4 también aparece
este tipo de relleno adherido al techo de los conductos, aunque sus características varían
ligeramente, puesto que los cantos de pizarra no superan 1 cm (muestra M-BC-2).
En la sala final de la Cueva de los Retamales se ha estudiado un relleno detrítico que
debió colmatar casi completamente la galería donde aparece. Conservadas en huecos de las
paredes aparecen arcillas oscuras que en ocasiones presenta laminación (muestra CRT-3). En el
suelo de la sala existe un depósito de unos 50 cm de espesor, constituido por arenas sin
estructuración aparente (muestra CRT-1) sobre las que se sitúan arcillas de decantación
finamente estratificadas (muestra CRT-2). La base de este depósito no es visible, pero en otros
sectores más bajos de la cueva, se reconocen cantos de pizarra y caliza, subredondeados, de
hasta 18 cm. Los espeleotemas son bastante escasos en toda la cavidad, únicamente existe una
pequeña colada estalagmítica en un lateral de la sala anteriormente citada, que recubre
parcialmente los depósitos detríticos que allí existen.
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9.2.1.2. Macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra
El macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra está situado al NO de la
provincia de Guadalajara (Fig. 19) y comprende parte de los términos municipales de Retiendas,
Valdesotos, Puebla de Valles, Tortuero y Valdepeñas de la Sierra. Se encuentra contenido en la
hoja 485 (Valdepeñas de la Sierra) del mapa topográiico de España a escala 1:50.000 del
Instituto Geográiico Nacional. El macizo tiene una extensión total de 5,4 km2 y debido a su
configuración, puede dividirse en dos sectores, separados por la falla de Tortuero: sector
oriental con una extensión de 3,7 km2 y sector occidental, más alargado, con una extensión de
1,7 km2.
Fig. 19. Situación del macizo
kárstico de Retiendas-
Valdepeñas de la Sierra en
relación a los macizos
kársticos situados en el sector
meridional del Sistema
Central. M: Madrid, G:
Guadalajara, AL: Alcorlo, Ce:
Cerceda, Lo: Lozoya, Mo: El
Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
VA: Valdepeñas de la Sierra.
l: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
En la zona de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra los únicos estudios referidos
especificamente al karst son obras de inventario espeleológico (Fernández y Martín, 1982). En
las proximidades de Valdesotos se han realizado diversas excavaciones arqueológicas que
ponen de manifiesto la importancia que tuvieron las cavidades allí existentes desde tiempos
prehistóricos (Jordá Pardo, 1993a; Alcolea et al., 1995b; Adán et al., 1995). Otros trabajos de
carácter geológico realizados en la zona de Valdesotos-Tortuero están relacionados con la
litoestratigrafía (Sopeña, 1980; Gil, 1993) y la tectónica alpina del área (Sánchez Serrano, 1991;
Sánchez Serrano et al., 1993a,b).
9.2.1.2.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
El río Jarama, en las proximidades de la localidad de Valdesotos, ha labrado un
profundo cañón que corta los materiales cretácicos, cuyo espesor es aquí superior a los 130 m
(Gil, 1993). De acuerdo con este autor, la serie mesozoica se apoya en clara discordancia sobre
las pizarras ordovícicas y comienza con un potente nivel de arenas blancas de Utrillas de 37,5 m
de espesor. A continuación existen 16 m de margas y calizas nodulares (Formación Margas de
Picofrentes). Le siguen 34 m de arenas dolomíticas y margas, sobre las que aparece un tramo de
8 m de dolomías arenosas que pasan a dolomías que dan un resalte morfológico bien visible en
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el entorno (Miembro arenisca de Tortuero). Por encima se sitúan 9 m de dolomías y margas
ocres (Capas de Margas de Alcorlo), sobre las que se dispone un potente paquete carbonatado
de unos 30 m, compuesto de dolomías tableadas (Formación Dolomías del Embalse de la
Tranquera) y dolomías masivas (Formación Dolomías de Somolinos). La serie finaliza con un
nivel de 2 m de dolomías margosas (Formación Dolomías y Margas del Valle de Tabladillo).
La orientación general del macizo kárstico es NE-SO, con una estructura de tipo cuesta
monoclinal. En el sector occidental, próximo a las localidades de Alpedrete de la Sierra y
Valdepeñas de la Sierra, el buzamiento de la serie llega a superar en algunos puntos los 30°. En
el sector oriental, en las cercanías de Valdesotos y Retiendas, los buzamientos son entre 5 y 20°.
9.2.1.2.2. Hidrología e hidrogeología
El río Jarama ha condicionado en gran medida la morfología y evolución del karst de
Retiendas-Valdepeñas de la Sierra. El sector oriental del macizo está cortado de N a S por dicho
río, mientras que en el sector occidental el Jarama circula en dirección NE-SO paralelo al
macizo, recibiendo por el norte arroyos procedentes de zonas altas de la sierra. Estos arroyos
cortan perpendicularmente las cuestas monoclinales formando barrancos de varios centenares de
metros de longitud.
No existen en el macizo surgencias o fuentes de importancia. Esto es debido a que
dichas fuentes se ubican en el cauce del río Jarama engrosando puntualmente el caudal del
mismo y pasando de este modo desapercibidas. Se han localizado, sin embargo, dos fuentes de
escaso caudal (4-5 Us) situadas en el sector occidental del macizo, en los barrancos cercanos a
Valdepeñas de la Sierra, en la facies arenosa de la Formación Utrillas.
9.2.1.2.3. Geomorfología exokárstica
El macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra presenta una relativa escasez
de formas exokársticas (Fig. 20). La parte oriental del mismo apenas presenta exoformas debido
fundamentalmente a la existencia de suelos que cubren el karst, lo que ha propiciado un mayor
grado de uso agrícola de la zona. Existen algunas depresiones cerradas de tamaño métrico, pero
muy retocadas por el hombre y por la red fluvial. Además del relieve en cuesta, las exoformas
mejor desarrolladas en el macizo son las incisiones fluviokársticas resultado del encajamiento
de la red fluvial. Dicho encajamiento ha provocado el desmantelamiento de parte de la red de
conductos subterráneos existentes en el karst, dejando al descubierto abundantes galerías y
cuevas.
Lapiaces
Entre las localidades de Alpedrete de la Sierra y Valdepeñas de la Sierra, la estructura
geológica del macizo kárstico da lugar a un relieve más abrupto, poco apto para la agricultura,
donde se han desarrollado diversas formas exokársticas.
Las zonas altas de los relieves en cuesta están ocupadas por lapiaces en los que se
reconocen kamenitzas y perforaciones cilindroideas de tamaño centimétrico a decimétrico. En
las proximidades de Valdepeñas de la Sierra, donde el buzamiento supera en ocasiones los 30°,
se encuentran algunos lapiaces en regueros que discurren a favor de la pendiente.
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Superficies de erosión
Entre las localidades de Alpedrete de la Sierra y Tortuero se encuentran, en las zonas
altas de los relieves en cuesta, áreas amesetadas que alcanzan extensiones de varios centenazes
de metros cuadrados. Dichas áreas podrían corresponder a los restos de una antigua superficie
de erosión subhorizontal, prácticamente desmantelada en la actualidad por la incisión fluvial
que corta las cuestas. Dicha superficie de erosión se sitúa entre las cotas 960-940 m y presenta
una suave inclinación hacia el oeste, que le hace perder altura en esa dirección.
Los restos de la superf'icie de erosión observada en el sector occidental del macizo
kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra, se ajusta con la superficie pliocena S 1 definida
por Lázaro Ochaíta (1977) y Cabra (1981), también denominada M2 por Schwenzner (1937) o
C por Gladfelter (1971), y reconocida en el presente trabajo también en el Cerro de la Oliva.
Sobre ella, y de forma dispersa, aparecen cantos subredondeados de cuarcita de tamaño
decimétrico, así como fragmentos de espeleotemas formados en el interior de cavidades
actualmente desmanteladas por la erosión.
En las proximidades de Tortuero, en la zona conocida como Lomo Gordo, puede
observarse parte de la antigua cobertera detrítica que cubría el macizo kárstico. Estos materiales,
constituidos por conglomerados de pizarras y lutitas, son atribuidos al Mioceno superior-
Plioceno inferior (Pérez González y Portero, 1990). Sobre dicha cobertera aparecen las terrazas
más altas del río Jazama, de edad cuaternaria (Pérez-González y Gallardo, 1987). Estas terrazas
son el origen de los cantos subredondeados de cuarcita situados sobre el macizo kárstico.
Incisiones fluviokársticas
Las incisiones fluviokársticas son las formas exokársticas más desarrolladas y mejor
representadas en el macizo de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra. Los cañones se han formado a
favor del principal cauce fluvial de la zona, el río Jarama. En un recorrido de 5,4 km el río ha
labrado dos tramos con morfología de cañón, de varios centenazes de metros de longitud cada
uno de ellos. El cañón de Retiendas, situado en el sector oriental del macizo kárstico, tiene una
longitud próxima a los 1.100 m y alcanza en algunos puntos hasta 70 m de profundidad. Otro de
los tramos profundamente incidido formado por el río Jarama es el cañón de Valdesotos, con
1.500 m de longitud y una profundidad cercana a los 50 m.
En el sector occidental del macizo k.árstico también existen pequeños barrancos
formados a favor de los arroyos que cortan perpendiculazmente los afloramie ►^tos de rocas
carbonatadas. Sus dimensiones son más modestas, no superando 500 m de longitud y 40 m de
altura.
9.2.1.2.4. Geomorfología endokárstica
El desarrollo y variedad de las cavidades del macizo de Retiendas-Valdepeñas de la
Sierra son relativamente modestos. En la actualidad se han explorado y topografiado 944 m de
conductos kársticos en la zona, pertenecientes a 16 cuevas cuyas longitudes oscilan entre los
400 m de la Cueva de la Bruja y los 8 m de la Cueva J-I (Tabla 2).
Cavidades
La mayor parte de las cavidades existentes en el macizo se abren en las paredes de los
cañones y barrancos. El endokarst en todo el macizo tiene un desarrollo predominantemente
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horizontal, siendo muy escasas las simas o cuevas conocidas con desniveles superiores a los 10












Cueva de la Cabra si/no e 125 -10
Cueva del Pote si/no e 50 subhorizontal
Sima de Retiendas no/no e
Sima de la Liendre si/no e 200 -35
Cueva de las Mil Zarzas si/no e 25 subhorizontal
Cueva del Refu io si/si e 26 subhorizontal
Cueva J-I no/no f 8 subhorizontal
Cueva J-II no/no a 10 subhorizontal
Cueva J-VI no/no a 16 subhorizontal
Cueva GET 4 no/no a 12 -6
Cueva GET 6 no/no a 15 -4
Sima del Caballo no/no a -12
Cueva de la Bru'a no/no a 400 -39,1
Cueva V-1 no/no a 25 -8
Cueva V-2 no/no a 20 -6
Cueva V-3 no/no a 12 -5
Tabla 2. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra. a: datos
propios; e: Fernández y Martín (1982); f: Jordá Pardo (1993b).
La cavidad más importante y de mayor desarrollo del macizo kárstico de Retiendas-
Valdepeñas de la Sierra es la Cueva de la Bruja (Fig. 21), situada 700 m al este de la localidad
de Alpedrete de la Sierra. Su entrada se abre en la base de un escarpe rocoso de apenas 1 m,
coincidiendo con la superficie de erosión existente en las cercanías del pueblo, a una altitud de
939 m. El desarrollo de la cavidad es de unos 400 m y su profundidad ronda los 40 m. La cueva
está estructurada en dos niveles (superior e inferior), que se unen a-28 m de profundidad. Sus
galerías están desarrolladas a favor de los planos de estratificación, con buzamientos entre 25° y
30° S. En el interior de la cavidad no se aprecian formas de conducción claras, estando su
desarrollo condicionado por la estructura geológica y por una familia de discontinuidades con
dirección N160°-180°E.
A1 sur de Retiendas y en la margen occidental del río Jarama se encuentra la Cueva de
la Cabra. Esta cavidad está situada unos 60 m por encima del cauce actual del río Jarama. Con
un desarrollo superior a 125 m(Fernández y Martín, 1982), es la segunda cavidad en
importancia del macizo. La cueva se ha desarrollado a favor de los planos de estratificación, que
en esta zona del macizo se disponen de forma subhorizontal. Sus galerías presentan en algunos
puntos encajamientos superiores a los 12 m, formando pisos superpuestos y comunicados entre
si. Cabe destacar la existencia de importantes terrazas fluviokársticas dentro de la cavidad.
La Cueva V-1, está situada en el borde de la carretera que une Valdesotos con Puebla de
Vallés, junto al puente que cruza el río Jarama. La boca de la cavidad se abre unos 6 m por
encima del actual cauce del Jarama, tiene un desarrollo aproximado de 25 m y está constituida
por un amplio porche separado en dos partes. En la cueva pueden reconocerse varias fases de
relleno y una evolución asociada al encajamiento del río Jarama.
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Fig. 21. Topografía en perfil de la Cueva de la Bruja, realizada por S. Marcos, de la SE del CEI de Alcalá
de Henares en 1982. Su desarrollo es de 410 m, con una profundidad máxima de 39,1 m.
Depósitos
Las cavidades estudiadas en el macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra, al
igual que el resto de cuevas existentes en el borde sur del Sistema Central, presentan abundantes
depósitos endokársticos.
En la Cueva de la Bruja son relativamente abundantes las estalactitas, estalagmítas,
banderas, coladas y excéntricas (Fig. 21). Dichos espeleotemas aparecen a partir de la cota -9 m,
con respecto a la entrada de la cavidad, y aumentan en cantidad y variedad según profundizamos
en la misma. También es posible reconocer, a partir de -6 m, formaciones de origen epiacuático
(coliflores y aceras de calcita) tapizando paredes e incluso los espeleotemas anteriores. Pueden
diferenciarse tres fases de concrecionamiento dentro de la cueva. La más antigua está
constituida por estalacticas y estalagmítas. La segunda posee espeleotemas de tipo epiacuático,
formados como consecuencia de la inundación parcial de la cavidad. Por último, existe una fase
de concrecionamiento en condiciones subaéreas, tras el descenso del nivel del agua, que en
algunos lugares de la cueva llega a cubrir los depósitos epiacuáticos formados anteriormente.
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En la Cueva de la Bruja existen bloques de tamaño métrico, formados como resultado
de desprendimientos y de reajustes de bóveda. Sin embargo, los depósitos de sedimentos
detríticos son escasos en el interior de la cavidad. A una cota de -13 m, en el nivel inferior,
existe un depósito arcilloso con cantos de pizarras, de menos de 1 cm, conservado en huecos del
techo de la galería. Ello indica que la cueva debió sufrir algún episodio de relleno importante
tras su formación. Este fenómeno puede observarse con mayor claridad a- 27 m, también en el
nivel inferior. Aquí se observan varias coladas estalagmíticas, colgadas a 1,5 m sobre el suelo,
cuya parte inferior es totalmente plana. Dichas coladas se formaron apoyadas sobre un relleno
de tipo detrítico, actualmente desaparecido a causa de los procesos erosivos.
En la Cueva de la Cabra existen terrazas fluviokársticas que Ilegan a alcanzar, en
algunos puntos, un espesor cercano a los 4 m. La base de estas terrazas está constituida por
bloques redondeados de cuarcitas, con tamaños próximos a 20 cm. Según ascendemos, los
cantos van siendo más pequeños, para finalizar con un depósito de arenas con laminación
paralela de 1,1 m de espesor (muestra CC-1). Sobre el conjunto aparece una colada
estalagmítica oquerosa de 1 cm de grosor. En una de las salas interiores de la Cueva de la Cabra,
próxima a la entrada, es posible observar dos coladas estalagmíticas que han quedado colgadas a
causa de la erosión de los sedimentos detríticos sobre los que se apoyaban. En este lugar se
reconoce también una fase posterior de crecimiento de espeleotemas, en la que se han formado
abundantes estalactítas y estalagmitas de tamaño métrico, banderas, columnas y coladas en
forma de órganos.
La Cueva V-1, a pesar de su escaso desarrollo presenta interesantes rellenos que han
motivado su estudio. En el lado norte de la cavidad existen varias galerías ascendentes de escaso
recorrido. El suelo de las mismas está cubierto por sedimentos de origen fluviokárstico, con
cantos de cuarcitas y pizarras, junto con arenas y limos. Sobre estos y en puntos altos aparecen
pequeñas coladas estalagmíticas.
El lado sur de la cueva está ocupado por grandes bloques, de hasta 6 m, producto de los
desprendimientos del techo. Bajo estos bloques existe una extensa terraza de origen
fluviokárstico. Esta terraza presenta en su base gravas subredondeadas de cuarcita, de hasta 5
cm, y de pizarras, de 3 cm. Sobre las gravas aparecen arenas micáceas blancas, finamente
estratificadas y con laminación cruzada. En este mismo lugar, y a unos 4 m de altura sobre la
pared del fondo de la cueva, existe un conducto semicolmatado por sedimentos detríticos que ha
quedado al descubierto al producirse el desplome de parte del techo de la cueva. El conducto, de
1 m de diámetro, es ascendente y tiene forma de cerradura. Dicha morfología nos indicaría al
menos dos fases de formación: una primera en régimen freático, donde se formaría la galería; y
otra segunda, en régimen vadoso. En la parte baja de este conducto existe un depósito detrítico
de 65 cm de espesor, constituido de base a techo por:
• 23 cm de cantos subredondeados de hasta 1,5 cm, siendo más abundantes los
cantos de cuarcita que los de pizarra.
• 21 cm de arenas de tamaño grueso y color marrón.
• 28 cm de cantos de pizarras y cuarcitas, de hasta 1 cm, con leve imbricación que
finalizan a techo con una superficie erosiva muy neta.
Sobre el anterior relleno existe un importante depósito formado por 40 cm de brechas,
de pizarras y cuarcitas, muy cementadas y con cantos de hasta 6 cm. Estas brechas aparecen
tapizando, además, buena parte del techo de la cueva, y su emplazamiento debe asociarse a la
entrada del río Jarama a la cavidad, en periodos de avenida.
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9.2.1.3. Macizo de Tamajón
El macizo kárstico de Tamajón está situado en el NO de la provincia de Guadalajara
(Fig. 22). Se encuentra incluido en las hojas 459 (Tamajón) y 485 (Valdepeñas de la Sierra) del
mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional, y comprende parte de los
términos municipales de Tamajón, Almiruete, Retiendas y La Mierla. Con una superficie de tan
sólo 15 kmz, contiene abundantes elementos singulares que lo diferencian de otros macizos
próximos. Cabe destacar su relativa riqueza en exo y endoformas, así como el interés
paleontológico y arqueológico de sus abrigos y cavidades (Barea et al., 1998b), que le han
hecho merecedor de ser incluido en un listado de puntos de interés geomorfológico de la
Comunidad de Castilla-La Mancha (Vallejo y Cocero, 1997).
Fig. 22. Situación del karst de
Tamajón en relación a los
macizos kársticos situados en
el sector meridional del
Sistema Central. M: Madrid,
G: Guadalajara, Al: Alcorlo,
Ce: Cerceda, Lo: Lozoya, Mo:
El Molar, Ta: Tamajón, TO:
Torrelaguna, Va: Valdepeñas
de la Sierra. 1: Pico Ocejón
(2.048 m); 2: La Najarra
(2.105 m); 3: Cebollera (2.129
m).
En el área de Tamajón existen algunos trabajos relativos al karst que ponen de
manifiesto sus características y evolución (Barea y Rejos, 1995; Barea et al., 1997a). También
se han realizado investigaciones arqueológicas y paleontológicas en los rellenos endokársticos
de la zona (Arribas et al., 1995; Arribas, 1997), estudios de arte rupestre (Alcolea et al., 1995a)
y exploraciones espeleológicas realizadas, principalmente por los grupos SECJA de Alcobendas
y Abismo de Guadalajara (Barea y Rejos, 2000). Sobre aspectos geológicos relacionados con el
entorno del macizo kárstico de Tamajón existen trabajos sobre tectónica general y elevación
alpina del Sistema Central (Torcal, 1971; Monterrubio et al., 1987; Sánchez Serrano, 1991;
Sánchez Serrano et al., 1993a,b), así como estudios geofísicos relativos al zócalo metamórfico
(De Vicente, 1985) y neotectónica de la zona (De Vicente y Carbó, 1986).
9.2.1.3.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
La serie de materiales cretácicos que conforman el macizo de Tamajón ha sido
estudiada por Gil (1993). La serie (Fig. 23) comienza con arenas de Utrillas (Miembro Arenas
de Atienza) del Cenomaniense, que presentan un espesor medio del orden de 25 m. Les sigue un
paquete margoso con intercalaciones dolomíticas (Margas de Picofrentes) de edad
Cenomaniense-Turoniense que, al sur de Tamajón, alcanza un espesor de 70 m. Sobre ellas se
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encuentran unas dolomías arenosas claras (Miembro Dolomías de Muriel), pasando a techo a
dolomías tableadas de color ocre (Dolomías del Embalse de la Tranquera), de edad Turoniense-
Coniaciense, con un espesor total de unos 40 m. En el sector septentrional, donde el karst está
más desarrollado, los niveles margosos presentan menor espesor, existiendo un paquete
dolomítico del Coniaciense superior-Campaniense (Formación Dolomías de Somolinos), cuya
potencia alcanza 120 m en las cercanías de la ermita de Los Enebrales (García Yagiie, 1973).
Fm. Dolomías de Somolinos
(Coniaciense superior-Campaniense)
Fm. Dolomías de la Tranquera (Turoniense alto-Coniaciense)
Mb. Dolomías de Muriel (Turoniense medio)
50 m Fm. Margas de Picofrente (Cenomaniense-Turoniense inferior)OI• Mb. Arenas de Atienza (Cenomaniense superior)
Fig. 23. Columna estratigráfica sintética de los materiales presentes en el macizo
kárstico de Tamajón (adaptada de Gil, 1993).
La zona estudiada presenta una estructura geológica relativamente sencilla. Los
materiales mesozoicos se apoyan al sur de Tamajón en clara discordancia sobre las areniscas de
facies Buntsandstein. En el sector occidental del macizo, las rocas carbonatadas son cabalgadas
por las pizarras del Ordovícico (falla de Almiruete-Retiendas). A diferencia del resto de los
afloramientos cretácicos del borde sur del Sistema Central, donde abundan las cuestas
monoclinales, el karst de Tamajón se presenta como un sinclinal con buzamientos de los flancos
cercanos a los 5°. Sin embargo, en las proximidades de la falla de Almiruete-Retiendas las capas
han sufrido una fuerte inflexión, debido al cabalgamiento de los materiales paleozoicos, y se
disponen prácticamente verticales (Fig. 24).
Fig. 24. Perfil geológico del macizo de Tamajón (situación señalada en Fig. 24); 1: pizarras,
2: Arenas de Atienza, 3: Margas de Picofrentes, 4: Dolomías de Muriel y de la Tranquera,
5: Dolomías de Somolinos.
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9.2.1.3.2. Hidrogeología
El funcionamiento del acuífero kárstico de Tamajón es relativamente simple. En la
actualidad se trata de un karst "fósil" e inactivo, al estar situado más de 100 m por encima de los
cauces de los principales ríos, Jarama y Sorbe. La recarga del mismo proviene básicamente de la
infiltración directa de las precipitaciones. El nivel impermeable relativo lo forman las arenas de
Utrillas que, en el contacto con la unidad carbonatada, dan lugar a varias surgencias tanto al
norte como al sur del macizo. Estos manantiales siempre se sitúan en los bordes de la unidad
karstificada.
El acuífero kárstico puede dividirse en dos partes, en función de hacia donde vierten las
aguas subterráneas: Jarama o Sorbe. EI sector situado al norte, en las cercanías de Almiruete,
presenta importantes formas de absorción, dolinas y sumideros, como la Cueva del Chomllo 0
el denominado TA-12, con más de 34 m de desarrollo y 16 m de profundidad (Barea y Rejos,
1995). La surgencia más importante de este sector es la Cueva de Santiago, la cual es penetrable
y presenta más de 315 m de desarrollo horizontal (Fernández y Martín, 1982). Tiene un caudal
intermitente que puede oscilar entre 1 Us en estiaje y más de 15 Us en períodos de lluvias. Los
análisis químicos de las aguas de la Cueva de Santiago, realizados por nosotros durante los






Sodio, Na+ 1 4,9
Potasio, K+ 0,26 1,27
Calcio, Ca + 30,7 33,2
Ma esio, M + 7,6 6,6
Amonio, NHa+ 0 0,13
Cloruros, Cl- sin determinar 1,98







Nitratos, NO^ 3,08 0,87
Nitritos, NOZ sin determinar 0,017
Fosfatos, POa 0,16 0,06
Fluor F sin determinar 0,15




Tem eratura 10,2 °C 12,2°C
Conductividad
eléctrica (CE)
228 µS/cm 185 µS/cm
H 7,72 7,16
Caudal (Q) 8-101/s 15-201/s
Tabla 3. Resultados de los análisis químicos realizados en la Cueva de
Santiago en febrero de 1996 y octubre de 1999. Valores en ppm, salvo CE, pH
Y Q•
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A la vista de los resultados de los análisis químicos, se aprecia que las aguas son
fundamentalmente cálcico-magnésicas, con bajos contenidos en sodio. En el muestreo del año
1999, tomado al comienzo de un período de intensas precipitaciones, se aprecian valores más
bajos de la conductividad eléctrica, el pH y el contenido en nitratos. Ello es consecuencia de la
entrada de aguas meteóricas al endokarst produciendo una dilución de las concentraciones
iónicas.
El sector sur no posee formas de absorción bien definidas, realizándose la infiltración
preferentemente a través de los lechos de los arroyos. Aquí, la surgencia más significativa se
localiza a la salida de la profunda incisión fluviokárstica que forma el arroyo de las Damas en
las cercanías de Retiendas. Este manantial, cuyo caudal supera 1 1/s en estiaje, también se sitúa
en el contacto entre las arenas y la unidad carbonatada, viéndose favorecido el drenaje por la
estructura geológica, consistente en suaves pliegues sinclinales, con ejes de dirección N75°E. En
este sector existen otras dos pequeñas surgencias de escasa importancia y caudales intermitentes
situadas en el borde occidental del macizo.
En los últimos años la presencia de agua en el karst se ha visto reducida, en parte debido
a la construcción bajo el macizo, a mediados de los años 70, de un túnel que sirve para trasvasar
las aguas del río Sorbe al Jarama, lo que ha provocado que las aguas subterráneas se dirijan
hacia dicho túnel.
9.2.1.3.3. Geomorfología exokárstica
El macizo kárstico de Tamajón se encuentra 2 km al oeste del valle del río Jarama y 1,5
km al este del río Sorbe. La incisión de ambos ríos ha jugado un papel importante en la génesis
y evolución del karst local. Sin embargo, la red fluvial existente en el macizo está poco
desarrollada, no existiendo cursos de agua permanentes, siendo la circulación en su mayor parte
subterránea.
El karst de Tamajón presenta la mayor cantidad y variedad de formas ezokársticas
reconocida en los macizos kársticos del borde sur del Sistema Central (Barea et al., 1997a). Su
distribución se ha representado en un mapa geomorfológico (Fig. 25). En él puede apreciarse
como en el sector NE, entre los términos municipales de Almiruete y Tamajón, se concentra la
mayor parte de estas exoformas.
Lapiaces y relieves ruiniformes
Son relativamente abundantes en el área lapiaces de diferentes tipos, respondiendo, en
parte, a la disposición estructural de los afloramientos. Se han desarrollado mayoritariamente
sobre superf'icies estructurales con buzamientos del orden de 5°. En gran medida, los lapiaces se
encuentran semicubiertos, y su génesis se asocia preferentemente a la formación bajo cubierta
edáfica. En las zonas donde han quedado expuestos a la atmósfera, se observan numerosos
recuencos de disolución o kamenitzas, de forma irregular o subcircular; algunas de ellas
presentan diamétros métricos, aunque la mayoría son decimétricas, y siempre de pocos
centímetros de profundidad. También se aprecian oquedades, resaltes centimétricos y
perforaciones cilindroideas, todos ellos de escala centimétrica a decimétrica y sin una
orientación predominante. A1 no existir grandes pendientes que favorezcan la escorrentía
superficial, los lapiaces en regueros son muy escasos y poco desarrollados.
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Las exoformas más características y espectaculares del karst de Tamajón son los
relieves residuales y ruiniformes (Foto 3), muy abundantes al norte y NE del macizo. Suelen
estar desarrollados en los bordes de las depresiones kársticas, en los flancos de algunas
superficies estructurales o en los escarpes de lós cañones formados por la incisión fluvial. Este
tipo de exoformas se sitúa siempre en lugares donde el buzamiento es pequeño o casi nulo,
existiendo una conexión con la estructura geológica de la zona. Presentan formas de pináculos y
arcos naturales con tamaños de hasta 10 m, y suelen encontrarse como relieves aislados del resto
del afloramiento.
Los relieves residuales y ruiniformes se han desarrollado en los niveles superiores de la
serie estratigráfica. Son sectores donde la composición más dolomítica de la roca favorece su
formación (Choppy, 1987). Este es el motivo por el que no se encuentran relieves ruiniformes
en el sector meridional del macizo kárstico de Tamajón, donde los niveles superiores
dolomíticos están poco desarrollados o ausentes.
Depresiones kcírsticas
Las depresiones kársticas son un elemento característico del macizo de Tamajón.
Sorprende su relativa abundancia en relación con otros macizos próximos. Las depresiones
están, por lo general, parcialmente desmanteladas y capturadas por la red fluvial. En muchos
casos, su fondo está ocupado por sedimentos, sobre todo arcillosos (arcillas de descalcificación),
con algunos cantos. Estos depósitos presentan espesores que llegan a superar los 10 m, como se
ha comprobado mediante excavaciones arqueológicas realizadas en la gran depresión situada
unos 50 m al sur de la ermita de los Enebrales (Foto 4). Las depresiones son de tamaño variable,
llegando a veces al centenar de metros de diámetro. Normalmente presentan el fondo plano,
aunque en ocasiones son embudiformes, como es el caso de la dolina situada 20 m al este de la
ermita de los Enebrales, de 10 m de diámetro, 5 m de profundidad y bordes escarpados, que se
corresponden con el buzamiento de las capas verticalizadas.
En el macizo también exísten torcas, que en ocasiones superan los 5 m de diámetro,
producidas por hundimientos y colapsos de conductos kársticos (Foto 5). Muchas se encuentran
desmanteladas por la erosión, habiendo evolucionado gracias a desplomes de sus bordes y
sufrido capturas, por la red fluvial. En algunos casos son puntos de conexión y acceso al
endokarst, como por ejemplo la Sima de la Raya, la Cueva del Chorrillo o la Cueva Remigín.
Otras formas
En el macizo de Tamajón existen varios cañones de origen fluviokárstico. Algunos de
ellos tienen varias decenas de metros de profundidad y presentan bordes abruptos. El cañón que
discurre al este de la ermita de los Enebrales o el formado por el arroyo de las Damas al sur de
Tamajón en la confluencia con el arroyo del Pueblo, cercano a Retiendas, son dos buenos
ejemplos. Este último arroyo ha producido una incisión superior a 40 m, y su génesis debe
asociarse al encajamiento del río Jarama.
El ensanchamiento por disolución de las fracturas existentes en el macizo, ha formado
abundantes bogaces de hasta una decena de metros de longitud y uno o dos metros de anchura.
Estos disectan las superf'icies estructurales sobre las que también se han generado lapiaces y
depresiones cerradas, favoreciendo la instalación de una red fluvial poco evolucionada que
termina por retocar y modificar estos elementos. En otras ocasiones, los bogaces llegan a cortar
conductos endokársticos, por lo que es frecuente que muchas de las entradas de las cavidades se
localicen en este tipo de formas, como es el caso de la Cueva del Paso.
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En los bordes escarpados de los cañones y bogaces del sector, aparecen numerosos
abrigos naturales, muchos de los cuales han sido utilizados por el hombre desde el Paleolítico
superior (Jordá Pardo, 1993a). Se han encontrado evidencias de ello, gracias a las excavaciones
arqueológicas realizadas en el abrigo de los Enebrales y en la Cueva de los Torrejones durante
los años 1993 y 1994 (Arribas et al., 1995).
9.2.1.3.4. Geomorfología endokárstica
Las formas endokársticas conocidas en el macizo kárstico de Tamajón, aunque de
tamaños modestos, son más abundantes y variadas que en otros macizos kársticos próximos.
Solamente en el sector comprendido entre Almiruete y Tamajón existen inventariadas más de 50
cuevas y simas (Abismo, 1994), número que se verá sin duda incrementado cuando progresen
las exploraciones espeleológicas (ver Tabla 4). La situación de las principales cavidades del












TA 1 si/si 3,5 subhorizontal
TA 2 si/si 3,2 -1,7
TA 3 si/si vertical -2,5
TA 4 si/si vertical -3
TA 5 si/si vertical -5
TA 6 no/si -4
TA 7 si/si 8 -2
TA 8 si/no 6 -2,5
TA 9 si/no 12,4 subhorizontal
TA 11 si/no 62 -6
TA 12 si/si 34 -10
TA 13 no/no 12,7 -5,9
TA 14 no/no 6,5 -4,8
TA 15 si/si vertical -2
TA 16 si/si 4,7 subhorizontal
TA 17 si/si vertical -6
TA 18 si/si vertical -2
TA 19 si/si 6,6 -4,8
TA 20 no/no 12,6
TA 21 no/no 17 -2,2
TA 22 si/no 51,6 -6
TA 23 si/si 5,6
TA 24 si/no 6
TA 25 no/no h -2
TA 27 no/no h
TA 28 si/si 19,2 -5,6
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TA 34 si/si a 16 -5,9
TA 37a no/no h
TA 37b no/no h
TA 38 no/no h
Cueva del Mono (TA 10) si/si 21 -6,5
Cueva de la Cuneta (TA 26) no/no 6 -2
Cueva de la Zorrera (TA 32) no/no
Cueva de Santia o si/no e 315 +12
Cueva del Abade'o si/si 57,5 -7,6
Sima de la Ra a si/no e 180 -35
Sima Fli er si/si a 192 -54
Sima Fli er I no/no a 15 -7,5
Sima Fli er II si/si a 38 -26
Cueva del Trillo si/si e 70,6 subhorizontal
Cueva de la Moza no/no e 21
Cueva La osi no/no
Cueva del Paso si/no a 59 -12
Cueva del Hornillo no/no
Cueva del Chorrillo si/no e 220 -6
Cueva del Tío Remi ín si/si e 102 -15
Cueva Vial si/no a 250 -12
Cueva Ba'a si/no 31
Cueva Ba'a I si/no 21
Cueva de la Encina si/no h 21,1 -1,8
E 1 si/no a 6,5 -4
Cueva del Peñascal si/no a 4,5
Cueva del Túnel si/no a 39 subhorizontal
Cueva de los Torre'ones si/si e-i 60 -3,4
Cueva de la Salamandra si/si a-h 42 -15
Sima de los Enebrales si/si a-h 465 29,1
Cueva de la Es eranza si/no e 22 subhorizontal
Cueva de Santamera nolno e
Tabla 4. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Tamajón. a: datos propios; e: Fernández y
Martín (1982); g: Abismo (1994); h: Barea y Rejos (2000); i: Arribas et al. (1997).
En el macizo se han topografiado más de 2.570 m de galerías subterráneas, con
cavidades que oscilan entre los 2 m y los 465 m de desarrollo. La Sima de los Enebrales (Fig.
27) es la que presenta mayor longitud (Barea et al., 1997a) y la Sima Fliper (Fig. 28) la más
profunda, con 54 m de desnivel (GET y SECJA, 1991). En total se conocen ocho cuevas cuyos
desarrollos lineales superen los 100 m. El endokarst conocido es solo una parte de una red de
conductos más amplia, no accesible en su totalidad debido al grado de colmatación de sus
galerías por materiales detríticos. En ocasiones se producen hundimientos durante la época de
lluvias, que dejan abierto el acceso a cavidades anteriormente desconocidas, como fueron los
casos que permitieron los descubrimientos de la Sima Fliper en el año 1984 y de la Sima de los
Enebrales en el año 1993.
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Cavidades
La mayoría de las cavidades conocidas en el karst de Tamajón presentan un desarrollo
predominantemente horizontal, estando formadas a favor de un mismo nivel estratigráfico. La
Cueva Vial (Fig. 29) es un ejemplo de este hecho, con sus galerías dispuestas a modo de
enrejado, superando los 250 m de desarrollo (Barea y Rejos, 1995, 2000). Sin embargo, también
existen algunas simas que cortan más profundamente la serie estratigráfica, como por ejemplo la
Sima Fliper o la Sima de los Enebrales. Ésta última es una cueva con marcado carácter
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Fig. 26. Situación de las principales cavidades del macizo kárstico de Tamajón.
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Las cavidades del macizo kárstico de Tamajón presentan una morfología heredada de
carácter freático. Abundan las cuevas con conductos de bóvedas circulares y paredes pulidas,
que denotan un régimen de circulación hídrica forzada. En algunas cavidades existe una
evolución hacia condiciones vadosas, con ensanchamientos de la parte baja de las galerías y un
escalonamiento de las redes, formando distintos pisos, como es el caso de la Cueva del Chorrillo
(también denominada erróneamente del Turismo) y de la Cueva Remigín (Fig. 30). El tamaño
de los conductos subterráneos puede variar desde salas con más de 5 m de diámetro (sima
Fliper, cueva del Chorrillo), a galerías meandriformes de menos de 1 m de ancho y más de 8 m







Sentido de la pendiente y curvas
de nivel cada 0,5 m
P8: Pozo, profundidad en metros
R3: Resalte, altura en metros
- PLANTA -
Fig. 27. Topografía en planta y alzado de la Sima de los Enebrales. Su desarrollo es 465 m con una
profundidad máxima de 29 m. Realizada por J. Barea y N. Arriaga, de SECJA, en 1996/97.
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Relleno de depresión kárstica
S
Fig. 28. Topografía en alzado de la Sima Fliper, su desarrollo es 192 m y su profundidad 54 m. Realizada
por J. Barea y F.J. González-Gallego, de SECJA, en 1988.
Fig. 29. Topografía en planta de la Cueva Vial. Su desarrollo actual supera los 250 m, con una
profundidad máxima de 12 m. Realizada por J. Barea y A. Gómez, de SECJA, en 1988, y por M. Nieto y
J. Rejos, de Abismo, en 1997.
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El alto grado de colmatación de los conductos subterráneos en el karst de Tamajón hace
que sólo sean accesibles niveles relativamente superficiales del endokarst. Esto provoca,
además, que sea más complicado reconocer diferentes fases de karstogenésis. La disposición
estructural del macizo, ha favorecido también la erosión y desmantelamiento de antiguas redes
kársticas formadas en los niveles más altos de la serie estratigráfica, no quedando evidencias de
ellas. Sin embargo, a menos de 1 km al oeste del pueblo de Tamajón, existe un nivel de antiguas
galerías desconectadas del resto del karst y casi totalmente desmanteladas por la erosión. Estas
tienen morfologías claramente freáticas, como es el caso de la Cueva del Túnel situada a una
altitud de 1.060 m. En sus cercanías se aprecia un escalonamiento progresivo del endokarst, con
la formación de cavidades a distintos niveles. Así, la Sima de los Enebrales, situada a 1.040 m,
muestra evidencias claras de encajamiento de sus galerías, que llega a superar los 10 m en
algunos puntos, presentando altos meandros y pisos colgados. Esta sima es, de las cuevas
conocidas, la que está situada más baja en la serie estratigráfica en este sector del karst de
Tamajón. Actualmente es una cavidad inactiva desde el punto de vista hidrogeológico, debido a
que el nivel piezométrico se sitúa varios metros por debajo de la misma. La única cavidad
conocida que presenta circulación hídrica significativa es la Cueva de Santiago situada en el
extremo nororiental del macizo.
Fig. 30. Topografía en planta de la Cueva Remigin, cuyo desarrollo es 102 m y su profundidad 15 m.
Realizada por GET en 1970.
Depósitos
Como se ha indicado anteriormente, las cavidades del karst de Tamajón presentan
abundantes depósitos endokársticos. Aunque son relativamente abundantes los espeleotemas,
son más frecuentes los rellenos de tipo detrítico, que aparecen cubriendo suelos y paredes en la
mayoria de las cuevas del área. En algunos casos llegan a imposibilitar el acceso a otros sectores
del endokarst al colmatar por completo galerías y salas. Incluidos dentro de los sedimentos
detríticos aparecen, en ocasiones, restos paleontológicos y arqueológicos. A continuación se
describen algunos de estos depósitos endokársticos, utilizados posteriormente para la
caracterización mineralógica de los detríticos y para datación, en el caso de los espeleotemas.
En la Sima Fliper (Fig. 28), los depósitos detríticos son especialmente significativos.
Estos aparecen en forma de acumulaciones, de más de 2 m de potencia, constituidas por arcillas
y arenas finas de decantación, que cubren amplios sectores de las paredes y del suelo de las
salas de la cueva. En la sala intermedia de la sima hemos estudiado uno de estos depósitos (Fig
31) (Foto 6), constituido de base a techo, por:
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• 54 cm de arcillas de color rojo, sin estructuración aparente (muestra TF- l- l).
• 104 cm de arcillas con laminación paralela, alternando bandas claras y oscuras de
espesor milimétrico. El color de las arcillas va siendo gradualmente más claro,
presentando tonos amarillentos hacia el techo.
• 33 cm de arcillas rojas, sin estructuración aparente.
• 15-20 cm de cantos subangulosos de pizarra incluídos en una matriz arcillosa de
color rojo. Presentan cierta imbricación, apareciendo inclinados hacia la dirección
N260°. El conjunto presenta base erosiva (muestra TF-1-2).
• 35 cm de arcillas masivas de color ocre, con un contenido arenoso superior a los
tramos anteriores. Hacia el techo presenta fragmentos de la roca caja (de hasta 6
cm). El límite superior es de carácter erosivo (muestra TF-1-3).
i
i -54 m \
\ oca caja
\^^Límite erosivo
?`^ Arcillas masivas de color ocre con contenido arenoso.^<,
R
caja
' En su parte superior aparecen fragmentos de la roca
Cantos de pizarra con imbricación y matriz arcillosa
Límite erosivo
Arcillas masivas de color rojo
Arcillas laminadas con intercalaciones de bandas
de espesor milimétrico de color oscuro. EI conjunto
presenta un tono amarillento progresivamente más
claro hacia arriba
Fig. 31. Columna estratigráfica de los depósitos endokársticos estudiados en la Sima Fliper. Las siglas
TF-1-1, etc. corresponden a las muestras estudiadas mediante difracción de rayos X. En la parte superior
de la figura se indica la situación del depósito en un perfil de la cavidad.
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En algunos puntos de la sala, este depósito aparece sellado por una colada estalagmítica
de 1 a 2 cm de espesor y color blanquecino (muestra TF-1-4). Más abajo, en la sala Pululante,
los depósitos arcillosos de las paredes aparecen recubiertos de delgadas costras de color blanco
(muestra TF-1-5), cuya composición mayoritaria es carbonato cálcico (93,4 %). En la zona
próxima al pozo de entrada y adheridos al techo, aparecen cantos de caliza cementados y
redondeados de hasta 15 cm de diámetro. Depósitos de este tamaño de partícula son poco
frecuentes en el karst de Tamajón. Ello evidencia la existencia de diferentes fases de relleno y
erosión en el endokarst.
Otra cavidad con depósitos interesantes es la Cueva del Chorrillo, que posee galerías y
salas con amplios volúmenes, poco habituales en el macizo de Tamajón. En la sala final de la
cueva existe un paquete sedimentario de unos 2 m de espesor, constituido por materiales
detríticos. En él alternan arcillas (muestra T-CH-2) con niveles de gravas de pizarra imbricadas,
de hasta 0,5 cm de diámetro (muestra T-CH-1). Sobre el conjunto existe una extensa formación
de precipitación química que comienza con una colada bandeada de color claro de 8-10 cm de
espesor (muestra T-CH-3), sobre la que se han formado estalagmitas y columnas de tamaño
métrico. En el sector más alto de la cueva abundan los espeleotemas, siendo estos los de mayor
tamaño y desarrollo de todo el macizo.
La Cueva Remigín presenta dos amplias salas ( lOx7x5 m) conectadas por una galería de
unos 35 m de longitud (Fig. 30). La sala más alejada de la entrada muestra restos de un
importante relleno sedimentario constituido por un depósito de más de 2 m de espesor (Fig. 32)
constituido por cantos centimétricos de pizarra y caliza, arenas y arcillas (muestra T-CR-1).
Dentro de la cavidad pueden diferenciarse también dos generaciones de espeleotemas. La más
reciente está formada por estalactitas, estalagmitas y coladas de tamaño métrico. Dichos
espeleotemas se han desarrollado sobre el relleno detrítico y en puntos altos de la cueva. La
generación más antigua se encuentra a menor altura y está constituida, fundamentalmente, por
estalactitas y coladas de tamaños centimétricos, apareciendo cubierta por los materiales
detríticos que forman el relleno de la cavidad.
Los rellenos detríticos son muy abundantes en la Cueva Vial. Estos aparecen cubriendo
todo el suelo de la cavidad, son de carácter arcilloso e incluyen, en ocasiones, cantos
centimétricos de pizarras (muestra T-CV-1) y restos de pequeños vertebrados (muestra T-CV-
2). La cueva presenta pequeños pendants y costras de calcita que cubren paredes y techo, lo que
indica que la cavidad ha estado completamente colmatada.
En la Sima de los Enebrales existen abundantes estalactitas, estalagmitas, columnas y
coladas. La cueva se ha formado a favor de las discontinuidades de la roca, lo que le confiere
forma de enrejado. A pesar de la estrechez de sus galerías y los meandros desfondados, es la
cavidad de mayor desarrollo horizontal de todo el macizo de Tamajón. Próximo a la entrada de
la sima existe un relleno parcialmente erosionado de unos 3 m de espesor, constituido por
arcillas y limos. Sobre él se dispone, de manera horizontal, una colada estalagmítica de 10 cm
de espesor (muestra T-SE-1), en la que se pueden diferenciar dos facies diferentes: una más
porosa de color blanco en la base y, sobre ella, un espeleotema masivo y más oscuro.
Los resultados de los análisis mineralógicos y de las dataciones absolutas llevadas a
cabo sobre las muestras anteriores, se incluyen en el apartado 12.1. y 12.3.1., respectivamente.
Buena parte de las cavidades y abrigos existentes en la zona presentan restos
arqueológicos y paleontológicos incluidos en los depósitos endokársticos. Estos últimos son
bastante abundantes, incluso en cavidades que en principio parecerían poco favorables para su
presencia. Es el caso de los restos que hemos encontrado en diversas salas de la Sima Fliper, a
30 y 45 m de profundidad. Se trata principalmente de huesos dispersos de tortuga (muestras TF-
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1-9C y TF-1-9N), cabra y lagomorfos (muestras TF-1-7 y TF-1-8), que se presentan incluidos
en depósitos detríticos finos, o bien, cementados con cantos de hasta 15 cm, adheridos al techo y
a las pazedes de la cueva. Interpretamos que estos restos fueron transportados desde el exterior
por las aguas supe^ciales en dos etapas diferentes. La primera acompañando a las coladas de
barro que provocaron la colmatación de la cavidad, y la segunda junto con el arrastre de
materiales clásticos más gruesos durante la última fase de vaciado de la cueva.
Fig. 32. Perfil esquemático de la Cueva Remigín, donde se representa el relleno sufrido por la cavidad. T-
CR-1 corresponde a la muestra estudiada mediante difracción de rayos X. Topografía realizada por GET,
en 1970.
Cabe destacaz, por su riqueza en restos paleontológicos y arqueológicos, la Cueva de los
Torrejones, situada 1 km al oeste de Tamajón. En las excavaciones llevadas a cabo durante los
años 1993, 94 y 95, se prospectaron cerca de 5 m de sedimentos, llegando hasta el sustrato
rocoso de la cueva. Fueron descubiertos restos de macromamíferos (Crocuta crocuta cf.
spelaea, Ursus sp. y otros) del Pleistoceno medio-superior, así como restos humanos e industria
lítica variada (Arribas et al., 1995, 1997). Recientemente también se ha descubierto en esta
cueva, el esqueleto más completo de Panthera pardus encontrado en España (Arribas, 1997).
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9.2.1.4. Macizo de Muriel
El macizo kárstico de Muriel se encuentra al NO de la provincia de Guadalajara
extendiéndose desde la localidad de Monasterio, al este, hasta Muriel, al oeste (Fig. 33). Está
incluido en las hojas 485 (Valdepeñas de la Sierra) y 486 (Jadraque) del mapa topográfico a
escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional. Su longitud aproximada es de 8 km, con una
anchura variable, que oscila entre 2,5 km y 200 m. A1 norte de la localidad de Muriel las rocas
cretácicas alcanzan un espesor superior a los 120 m(Gil, 1993), apoyándose de forma
discordante sobre materiales triásicos. La Formación Arenas de Utrillas alcanza aquí un espesor
de 50 m; sin embargo, hacia el este dichas facies están ausentes debido a procesos tectónicos
asociados a la formación del anticlinal de Jócar. Sobre las arenas se apoyan 5 m de calizas y
margas nodulares (Formación Margas de Picofrentes) y un conjunto de 15 m, en tres bancos, de
calcarenitas masivas, calcarenitas con glauconita y dolomías brechoides (Formación Ciudad
Encantada). Por encima, existe una alternancia de margas y dolomías con 30 m de espesor
(Miembro Dolomías de Muriel), a la que siguen 46,4 m de dolomías tableadas (Formación del
Embalse de la Tranquera). Hacia el sur de Muriel, sobre la formación anterior aparece un
paquete de unos 35 m de dolomías masivas (Formación Dolomías de Somolinos). En el sector
oriental del macizo kárstico, la serie aparece duplicada por efectos de fallas inversas (Gil,
1993).
Fig. 33. Situación del macizo
kárstico de Muriel en relación
a los macizos kársticos
situados en el sector
meridional del Sistema
Central. M: Madrid, G:
Guadalajara, Al: Alcorlo, Ce:
Cerceda, Lo: Lozoya, MO: El
Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
Va: Valdepeñas de la Sierra.
1: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
El límite noroccidental del macizo viene delimitado por un cabalgamiento (falla de
Muriel), con una dirección aproximada N70°E (Sánchez Serrano, 1991). Los materiales
cretácicos que se encuentran en contacto con dicha falla presentan fuertes buzamientos. Así, en
las cercanías de Muriel la serie alcanza los 60°, llegando a aparecer las capas subverticales en
las cercanías del cabalgamiento
El río Sorbe a su paso por los materiales cretácicos que conforman el macizo ha labrado
un valle de laderas asimétricas, cuyo desnivel en algunos puntos supera los 100 m. En dicho
valle existen dos cortos tramos con morfología de cañón donde se aprecian conductos kársticos
desmantelados y abrigos naturales, como el de la Peña de la Cabra y Peña del Capón. En dichos
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abrigos se han encontrado restos arqueológicos pertenecientes al Paleolítico Medio (Ortego,
1979; Alcolea et al., 1995b). En la actualidad el valle del río Sorbe, al sur de la localidad de
Muriel, se encuentra ocupado por el embalse de Beleña, lo que ha producido que tanto el cauce
del río como parte del karst se encuentren sumergidos bajo sus aguas.
Las exoformas más abundantes en el macizo kárstico de Muriel son los lapiaces, siendo
relativamente frecuentes los de tipo oqueroso, las kamenitZas y las perforaciones cilindroideas.
En puntos donde el buzamiento supera los 40° aparecen formas en reguero, tanto más definidas
y profundas cuanto mayor es la inclinación de los estratos. No se han encontrado, sin embargo,
dolinas u otro tipo de depresiones cerradas.
Cavidades
En el macizo kárstico de Muriel se conocen 9 cavidades (Tabla 5), cuyos desarrollos









Cueva del Gor ocil si/no e 590
Cueva de la Vaca si/no e 150 -20
MU-1 no/no a
Cueva de José Berme'o si/no e 196
Cueva de la Ladera no/no e
Cueva del Picozo I no/no e 15
Cueva del Picozo II no/no e 7
Cueva del Con osto si/no
Cueva de las Fi ras si/si
Tabla 5. Cavidades conocidas del macizo kárstico de Muriel. a: datos propios; e: Fernández y Martín
(1982); j: Alberdi et al. (1977).
A unos 1.500 m al sur de Muriel se encuentra la Cueva del Gorgocil, la cual, con sus
590 m de desarrollo (Fernández y Martín, 1982), es la segunda cavidad más larga del borde sur
del Sistema Central. La entrada de la cueva se encuentra en la orilla oeste del río Sorbe, unos 6
m sobre su cauce, lo que provoca que el acceso a la misma se encuentre sumergido bajo las
aguas del embalse de Beleña buena parte del año.
La Cueva del Gorgocil se ha formado a favor de los planos de estratificación. Presenta
un desarrollo en sentido ascendente, siendo la entrada el punto más bajo de la cavidad. En su
interior existen galerías inclinadas hasta 62° hacia el sur, coincidiendo con el buzamiento de los
estratos. Las galerías tienen una anchura métrica, aunque la mayor parte de la cueva está
formada por gateras y conductos decimétricos. Sin embargo, la cavidad posee tres salas de
dimensiones medias (Gran Rampa, Sala del Órgano y Sala de las Maravillas).
La Cueva del Gorgocil contiene interesantes depósitos endokársticos. La Sala de las
Maravillas, situada al final de la cavidad, posee un tamaño de 12x1 lx9 m. En ella existe una
importante acumulación de sedimentos detríticos cubriendo parte del suelo de la sala, que en
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algunos lugares llega a superar 1 m de espesor. La mitad inferior de dicho depósito está
constituido por arenas finas sobre las que descansa medio metro de arcillas de decantación.
Depósitos similares pueden encontrarse también en otros puntos de la cueva, aunque en menor
cantidad. Los espeleotemas son relativamente abundantes, especialmente en los puntos
topográficamente más altos de la cueva. La Sala del Órgano es un ensanchamiento circular de
la galería, de unos 7 m de diámetro, donde existe una gran columna estalagmítica situada en un
lateral. Esta columna, con una altura de 6 m, está acompañada por abundantes estalactitas,
estalagmitas y coladas. En la sala es posible reconocer al menos tres generaciones diferentes de
espeleotemas. La primera, y más antigua, está constituida por estalagmitas y estalactitas de
tamaño centimétrico (muestras GOR-1 y GOR-2), cubiertas a su vez por una colada
perteneciente a una segunda generación. Sobre dicha colada se han formado nuevos
espeleotemas.
Los resultados de las dataciones efectuadas sobre los espeleotemas de la Cueva del
Gorgocil se incluyen en el apartado 12.3.1.
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9.2.1.5. Macizo de Somolinos
El macizo kárstico de Somolinos está situado entre las provincias de Guadalajara,
Segovia y Soria (Fig. 34). Se encuentra incluido en las hojas 432 (Riaza) y 433 (Atienza) del
mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional, y comprende parte de los
términos municipales de Albendiego, Cantalojas, Campisábalos, Condemios de Abajo,
Condemios de Arriba, Galve de Sorbe, Grado de Pico, Hijes, Montejo de Tiermes, Retortillo de
Soria, Somolinos, Villacadima y Ujados. Con una superficie superior a 120 km2, es el karst más
extenso de los existentes en el borde sur del Sistema Central. Además, es el macizo situado a
mayor altitud de los estudiados en ambos bordes del Sistema Central, con altitudes que alcanzan
en el vértice Sima los 1.542 m.
Fig. 34. Situación del karst de
Somolinos en relación a los
macizos kársticos situados en
el sector meridional del
Sistema Central. M: Madrid,
G: Guadalajara, Al: Alcorlo,
Ce: Cerceda, Lo: Lozoya, Mo:
EI Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
Va: Valdepeñas de la Sierra.
1: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
Desde el punto de vista geológico, el área de Somolinos es considerada como zona de
intersección de la Cordillera Ibérica con el Sistema Central (Alonso y Vilas, 1976). Los
materiales cretácicos que conforman el macizo kárstico limitan al norte con rocas triásicas y
jurásicas mediante un importante cabalgamiento (falla de Somolinos). Hacia el sur se apoyan,
mediante contacto mecánico, sobre el zócalo paleozoico del Sistema Central o sobre materiales
triásicos. El espesor de las rocas carbonatadas cretácicas es de unos 250 m (Gabaldón y Ruíz
Reig, 1982). La serie se apoya sobre arenas y arcillas en Facies Utrillas, sobre las que aparecen
60-80 m de calizas nodulosas, margas, calizas arenosas y areniscas calcáreas, 75 m de dolomías
y calizas dolomíticas bien estratificadas en bancos de 0,3-0,5 cm y finalizando con 115 m de
dolomías sacaroideas (Gabaldón y Ruíz Reig, 1982) .
Los valores de precipitación en el macizo de Somolinos son sensiblemente más altos
que en el resto de los macizos kársticos estudiados en ambos bordes del Sistema Central, pero la
diferencia altitudinal en torno a 300-400 m justificaría esta diferencia (ver apartado 5.2.). Existe
una tendencia a la disminución de oeste a este. Los valores de precipitación media anual,
obtenidos por Elías y Ruíz Beltrán (1981), para el periodo 1960-1975 son: 847,3 mm para
Cantalojas; 807,4 mm para Condemios de Arriba y 618,9 mm para Somolinos. Otros datos
calculados para el periodo 1941-1970 ofrecen valores de 713 mm para la localidad de
Condemios de Arriba (Almarza Mata, 1984).
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Los valores relativamente altos de precipitaciones en la zona tienen como consecuencia
la existencia de múltiples manantiales y fuentes que drenan el macizo de Somolinos. Estos se
reparten en los bordes del karst y comparativamente son más abundantes, tanto en número como
en caudal, que en el resto de los macizos kársticos estudiados. Las fuentes se sitúan a altitudes
similares, entre las cotas 1.295 y 1.280 m. Es el caso de Fuente Santito, situada al SE de la
localidad de Grado de Pico, que con un caudal de 5-8 Us alimenta el río Aguisejo.
Al N de la localidad de Somolinos y con un caudal de 30-40 Us, se localiza la mayor
surgencia de todo el macizo kárstico. Este manantial alimenta el río del Manadero, cuyas aguas
forman una laguna de 275 m de longitud y 87 m de anchura máxima. La existencia de una
barrera travertínica, de unos 8-10 m de altura, permite el embalsamiento del agua de la laguna.
Dicha batrera forma una primera plataforma situada a una altura de 1.272 m s.n.m. (muestra
SO-3). Aguas arriba de la misma, existe otra plataforma travertínica (muestra SO-2), situada a
una cota de 1.280 m(Fig. 35), sobre la que circula el río del Manadero antes de precipitarse por
una cascada de unos 6-8 m a la laguna (muestra SO-1).
N
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Fig. 35. Esquema de las barreras travertíninas formadas en el cauce del río del Manadero al norte de la
localidad de Somolinos y localización de las muestras tomadas.
Geomorfología exokcírstica
En el macizo de Somolinos existen varios cañones que poseen alturas superiores a lós
60 m, como es el caso del barranco del Tejo, barranco del Aguila, arroyo del Portillo, o el
arroyo de Valquiciosa. En ocasiones los cauces de estos cañones aparecen salpicados de
marmitas de gigante de tamaño métrico y cascadas que llegan a superar los 5 m de altura.
También son comunes las viseras y abrigo bajo los escarpes dolomíticos, así como los grandes
bloques de tamaño decamétrico desprendidos de las paredes. Otro elemento relativamente
abundante son los relieves residuales en forma de agujas o pináculos separados de las paredes
del cañón, que llegan a alcanzar hasta 6 m de altura.
En las zonas altas del macizo, donde la roca ha quedado al descubierto, existen relieves
ruiniformes y lapiaces cuya extensión llega a superar el centenar de metros cuadrados. Estos
últimos presentan perforaciones cilindroideas y kamenitzas; a veces aparecen tapizados de
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gelifractos, como en el caso del lapiaz existente en el Pico de Grado, situado a una cota de 1.517
m, o en el de la Muela a 1.499 m. En los lapiaces se han desarrollado acanaladuras horizontales,
de hasta 30 cm de profundidad, ensanchadas por la disolución y desarrolladas de forma
ortogonal a favor de las discontinuidades existentes.
Geomorfología endokcírstica
Las cavidades en el macizo de Somolinos son relativamente escasas, estando la mayor
parte de ellas concentradas en las paredes de los cañones. En estos lugares la incisión fluvial ha
permitido el desmantelamiento de las redes de conductos kársticos dejando al descubierto restos
de antiguos conductos freáticos. Existen inventariadas en el macizo un total de 7 cavidades
(Tabla 6), cuyos desanrollos horizontales no sobrepasan los 30 m(Fernández y Martín, 1982).
Algunas de estas cuevas presentan espeleotemas, fundamentalmente estalagmitas de tamaño
centimétrico, y sus galerías aparecen parcialmente colmatadas por sedimentos arcillosos con









Cueva del A a no/no e
Sima de Villacadima si/no e 30 -17
Sima de Cam isábalos no/si e -25
Cueva de la Pa'a no/no e
Cueva de los Llanos si/si e 30 -7
Cueva del Aceite no/no e
Cueva la Taina no/no e
Tabla 6. Cavidades conocidas del macizo kárstico de Somolinos. e: Fernández y Martín (1982).
La Sima de Villacadima, situada en el valle del anoyo del mismo nombre, es una
cavidad constituida por una amplia sala de 25x12x10 m. El acceso a la misma se realiza
mediante una torca de hundimiento de 2 m de diámetro. La cueva no presenta galerías ya que
éstas están cegadas por bloques de tamaño métrico, fruto de los desprendimientos del techo y
por depósitos detríticos, principalmente arenas y arcillas, que cubren por completo el suelo de la
sala.
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9.2.1.6. Macizo de Lozoya
El macizo kárstico de Lozoya está situado al norte de la provincia de Madrid (Fig. 36).
Se encuentra incluido en las hojas 483 (Segovia) y 484 (Buitrago de Lozoya) del mapa
topográfico a escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional, y comprende parte de los
términos municipales de Alameda del Valle, Lozoya, Pinilla del Valle y Rascafría. El macizo se
encuentra situado en la fosa del Lozoya. Esta depresión tectónica se extiende unos 20 km, según
la dirección NE-SO, y sus bordes vienen marcados por cabalgamientos alpinos (Goicoechea et
al., 1991).
La extensión de los materiales sedimentarios en la fosa del Lozoya, constituidos por
rocas cretácicas, terciarias y cuaternarias, es de unos 37 km2 (López Vera, 1985). De ellos,
apenas 8 km2 corresponden a afloramientos de rocas carbonatadas. Puede, por lo tanto, '
considerarse el macizo de Lozoya como un karst cubierto. El espesor de los materiales
cretácicos, en las proximidades de la localidad de Lozoya, es de unos 150 m(Bellido Mulas y
Rodríguez Fernández, 1991). Según estos autores la serie comienza con un tramo de unos 60 m
de arenas y arcillas (Facies Utrillas), seguidos por 20 m de dolomías tableadas (Dolomías
tableadas Caballar), sobre el que se apoyan areniscas con cemento dolomítico, para finalizar con
dolomías y areniscas con cemento dolomítico (Dolomías de Montejo).
Fig. 36. Situación del karst de
Lozoya en relación a los
macizos kársticos situados en
el sector meridional del
Sistema Central. M: Madrid,
G: Guadalajara, Al: Alcorlo,
Ce: Cerceda, Lo: Lozoya, Mo:
El Molar, So: Somolinos, Ta:
Tamajón, To: Torrelaguna,
Va: Valdepeñas de la Sierra.
1: Pico Ocejón (2.048 m); 2:
La Najarra (2.105 m); 3:
Cebollera (2.129 m).
El macizo kárstico posee cuatro surgencias que drenan sus aguas hacia el río Lozoya.
Las primeras descripciones sobre las características hidrogeológicas del mismo se deben a
Corchón (1976), quien analiza dos puntos de agua en este sector. Los manantiales kársticos más
importantes son la Fuente del Molino de las Briscas y la Fuente de Batanes, con un caudal entre
20 y 30 Us (González Yélamos, 1991), situadas junto a Rascafría. En las proximidades de la
localidad de Lozoya se encuentran el manantial del Prado de las Heras (5 1/s) y la Fuente de
Hernando (1,5-5 Us), actualmente cubierta por el embalse de Pinilla (González Yélamos, 1991).
Para este autor, se trata de un acuífero libre conectado con los materiales terciarios y
cuaternarios, cuya recarga se origina mediante la infiltración del agua de lluvia, las pérdidas en
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los materiales cretácicos de los arroyos procedentes de la sierra, y por alimentación directa de
las aguas del embalse de Pinilla.
En la zona se han realizado diversos mapas geomorfológicos a escala 1:50.000 (Sanz
Herráiz, 1988; Bellido Mulas y Rodríguez Fernández, 1991) que incluyen el macizo kárstico de
Lozoya. En ellos se cita la existencia de dolinas en las proximidades de Rascafría. Por nuestra
parte, hemos podido identificar un total de 22 depresiones cerradas, de bordes suaves, cuyos
tamaños pueden alcanzaz los 4 m de diámetro. Estas se han desarrollado sobre materiales
cuaternarios como consecuencia de la disolución de las calizas subyacentes. Al tratarse de un
karst prácticamente cubierto no se han reconocido lapiaces u otras formas exokársticas dignas
de mención.
En el macizo únicamente existen inventariadas 4 cavidades de las que no existen
prácticamente datos (Fernández, 1993). De ellas destaca la Cueva de Cabo del Río, con un
desarrollo de 257 m y una profundidad de -17 m(Sánchez et al., 1986). Esta cavidad se sitúa a
pocos metros sobre el embalse de Pinilla, por lo que las galerías más bajas de la misma se
encuentran inundadas permanentemente. La cueva presenta una sala de acceso de amplias
dimensiones (34x24x6 m) que ha sido utilizada como redil. Debido al alto grado de
antropización de la cavidad no se han localizado depósitos endokársticos de interés. También
existen abrigos y viseras en alguno de los cuales se han encontrado interesantes restos
cuaternarios de mamíferos (Alférez et al., 1985; Toni y Molero, 1990), así como restos
humanos anteneandertales (Alférez et al., 1982, 1992).
101
Barea Luchena, J. Ceomorfología ^^ evolución paleoclimática...
9.2.2. Macizos kársticos del borde norte del Sistema Central
Los macizos kársticos situados en el borde norte del Sistema Central forman una banda
discontinúa de unos 112 km de longitud, incluida en su totalidad en la provincia de Segovia.
Estos presentan una orientación NE-SO paralela a la línea de cumbres de las sierras de
Guadarrama y Somosierra (Fig. 4), extendiéndose desde Montejo de la Vega de la Serrezuela,
al NE, hasta Villacastín, al SO. Dichos macizos están constituidos por materiales carbonatados,
principalmente dolomías y calizas, de edad cretácica (Turoniense-Campaniense), cuyo espesor
llega a superar 400 m(Alonso, 1981). La extensión de los materiales karstificables en el borde
norte es mayor que en el borde meridional del Sistema Central, pudiendo superar en ocasiones
los 100 km2, como es el caso de los macizos donde se abren el cañón del río Duratón o el cañón
del río Riaza.
9.2.2.1. Macizo kárstico de Prádena
El macizo kárstico de Prádena está situado unos 50 km al NE de la ciudad de Segovia,
encontrándose incluido en las hojas 458 (Prádena) y 431 (Sepúlveda) del mapa topográfico a
escala 1:50.000 del Instituto Geográfico Nacional. Comprende parte de los términos
municipales de Gallegos, Matabuena, Arcones, Prádena, Casla y Sigueruelo. Con una extensión
de 35 km2, posee un interesante endokarst con 32 cavidades conocidas, de las cuales en tres los
desarrollos superan los 1.000 m(Cueva de los Enebralejos, Cueva Pepón y Cueva del Jaspe).
En el área de Prádena se han realizado diversos trabajos relativos al karst, donde se
describe su geomorfología y su relación con la estructura geológica (Moreno Sanz, 1980, 1989)
o la red hidrográfica (Gutiérrez, 1998a). Existen también estudios relativos al endokarst, que
describen la Cueva de los Enebralejos (Gutiérrez, 1998b; Bielsa y Gutiérrez, 1999). Esta
cavidad, debido a su interés, ha sido objeto de otros trabajos relacionados con la descripción de
sus rellenos detríticos (Moreno Sanz y Sanz Donaire, 1979), la fracturación en el endokarst
(Barea et al., 1999) o el yacimiento arqueológico que contiene (Municio y Piñón, 1990;
Municio, 1999). En la zona también se han llevado a cabo trabajos de catalogación y topografía
de cavidades (Fernández, 1979; Herrero, 1982; Gutiérrez y Bielsa, 1994).
9.2.2.1.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
El espesor de los materiales cretácicos que conforman el macizo kárstico de Prádena es
de unos 210 m en las proximidades de Casla (Alonso, 1981; Bellido y Rodríguez Fernández,
1991b). Estos se apoyan de manera discordante sobre las rocas paleozoicas del zócalo,
constituido aquí por gneises glandulares y leucogneises. La serie cretácica comienza con
arenas, arcillas y gravas de la Formación Utrillas, de 75 m de espesor. Siguen 19,5 m de
dolomías tableadas pertenecientes a la Formación Dolomías Tableadas Caballar, sobre las que
se encuentran 37,5 m de calcarenitas con cemento dolomítico (Arenas Dolomíticas de
Hontoria) y a continuación un banco masivo de dolomías con 55 m de espesor (Dolomías de
Montejo). La serie cretácica finaliza con 18 m de dolomías brechoides y margas pertenecientes
a la Formación Dolomías del Valle de Tabladillo (Bellido y Rodríguez Fernández, 1991b).
El macizo kárstico de Prádena presenta una estructura general de tipo monoclinal con
buzamientos inferiores a 18°, generalmente hacia el SE. El límite SE del macizo viene marcado
por una falla inversa, de dirección NE-SO (Fig. 37) que levanta uno de los bloques principales
del Sistema Central (bloque Somosierra-Peñalara). Otros aspectos relacionados con la
estructura geológica del macizo y la fracturación son abordados más adelante (ver apartado 11).
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Cueva de /os Enebralejos
^.. Sentido de la circulación del río subterráneo
Fig. 37. Situación del macizo kárstico de Prádena y de la Cueva de los Enebralejos.
9.2.2.2.2. Geomorfología exokárstica
Las formas exokársticas son escasas y aparecen muy dispersas en el macizo de Prádena.
Ello es debido a que el karst se encuentra en gran parte cubierto por suelos y a la intensa
modificación antrópica que ha sufrido el terreno como consecuencia del aprovechamiento
agrícola y ganadero de la zona.
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Los lapiaces están poco desarrollados en el macizo y aparecen preferentemente
asociados a los niveles superiores de la serie estratigráfica, de composición dolomítica.
Presentan formas oquerosas, con perforaciones cilindroideas y kamenitzas de hasta 24 cm de
diámetro, siendo prácticamente inexistentes los regueros. La génesis de estos lapiaces debe
asociarse a una formación bajo cobertera edáfica, por lo que su observación se limita a los
escasos afloramientos rocosos existentes en el área. En los escarpes verticales expuestos a los
agentes atmosféricos, es relativamente frecuente encontrar formas de erosión como taffofiis o
alveolos.
A1 sur de Arcones, próximo al contacto con los materiales paleozoicos, existe un
conjunto de más de 20 dolinas. Poseen formas redondeadas y bordes suaves, diámetros que
varían entre 1 y 15 m, y profundidades que pueden alcanzar los 6 m. Las dolinas de mayor
tamaño tienen el fondo plano y cubierto de cantos de gneis de tamaño decimétrico, y presentan
huellas de inundaciones esporádicas. La formación de estas depresiones debe estar asociada a
procesos de disolución y/o colapsos producidos a escasa profundidad, como consecuencia de la
infiltración de las aguas procedentes de la sierra al entrar en contacto con los materiales
carbonatados del macizo de Prádena.
La incisión fluvial ha dado lugar a la formación de cañones que cortan en dirección N-S
el macizo kárstico de Prádena. El más importante de ellos es el del río Caslilla, al norte de la
población de Casla, con una profundidad entre 30 y 35 m. En las paredes del mismo se
encuentran cavidades que debieron pertenecer a una red de conductos kársticos, actualmente
desmantelada por el encajamiento del río, así como viseras bajo los escarpes que han formado
abrigos naturales. En ocasiones, estos abrigos han evolucionado dando lugar a
desprendimientos y caídas de bloques a favor de las laderas del cañón, con tamaños que pueden
alcanzar los 8 m.
En otros lugares del macizo de Prádena existen valles poco profundos, entre 10 y 15 m,
de fondo plano y muy retocados por usos agrícolas. Estos se sitúan dentro del macizo kárstico
en las cabeceras de los ríos Caslilla y San Juan, así como del arroyo de la Calzada. Los valles
son alimentados en ciertos lugares por aguas subterráneas a través de varias surgencias
kársticas, así como de forma difusa al encontrarse el nivel freático próximo al fondo de sus
cauces. En la actualidad, la mayor parte de estos valles se encuentran desconectados de la red
fluvial funcional, siendo hidrológicamente inactivos. Algunos están asociados a la surgencia de
aguas subterráneas en el interior del propio macizo kárstico y, en ocasiones, presentan la
pérdida del agua en sumideros, como ocurre con la Cueva del Jaspe.
9.2.2.2.3. Geomorfología endokárstica
En el macizo kárstico de Prádena se conocen 32 cavidades con desarrollo explorado
superior a los 7.400 m, las más importantes de las cuales quedan recogidas en la Tabla 7. Estas
presentan desarrollos que van desde los 40 m de la Cueva de la Gasolinera, hasta los 3.670 m
de la Cueva de los Enebralejos. Por lo general, se trata de cavidades horizontales, con
desniveles que no sobrepasan los 16 m. Algunas de ellas conservan circulación de agua en
forma de pequeños ríos subterráneos, como es el caso de la Cueva de los Enebralejos, la Cueva
Pepón y la Cueva del Jaspe. Esta última funciona actualmente como sumidero activo del arroyo
de los Pollares o de Carromingo.
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Cueva de los Enebrale'os si/no k-1 3.670 -13
Cueva del Jas e si/si k-I 1.253 -15,5
Cueva Nueva si/no k 428 -15
Cueva de los Chorrillos si/no k 75
Cueva de las Gra'as si/no k
Cueva de la Plaza si/no k 65
Se nda Sur encia si/no k
Cueva de la Gasolinera si/no k 40
Cueva de las Mesillas si/no 1 391 -8
Cueva Pe ón si/no 1 1.563 -16
Tabla 7. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Prádena. k: Herrero (1982); L• Gutiérrez y Bielsa
(1994).
Cueva de los Enebralejos
La Cueva de los Enebralejos se sitúa un kilómetro al NE del pueblo de Prádena. Con
sus 3.670 m de longitud, es la mayor cavidad conocida del borde norte del Sistema Central.
Utilizada durante el Calcolítico como necrópolis de inhumación colectiva (Municio y Piñón,
1990), fue redescubierta en el año 1932 durante las tazeas de perforación de un pozo. En los
años 80, el Ayuntamiento de Prádena habilitó otra entrada y cerró la cueva, con el fin de evitar
las visitas incontroladas y el expolio sistemático que ésta sufría desde su descubrimiento. A
partir de 1995 la cueva pasa a ser controlada por la Junta de Castilla y León, pudiéndose
realizar visitas turísticas a lo largo de 200 m de galerías habilitadas.
Las primeras exploraciones espeleológicas realizadas en la Cueva de los Enebralejos
datan de los años 60. La Escuela Técnica de Péritos Topógrafos de Madrid levantó un primer
plano de ésta, siendo revisado en 1977 por la Escuela Universitaria de Ingeniería Técnica en
Topografía de Madrid, reflejando un desatrollo de la cavidad de 1.252 m (Moreno Sanz, 1989).
Con posterioridad, el grupo SEII elaboró una nueva topografía, de la que resultaron 2.560 m
(Herrero, 1982). En 1983 y 1984 el grupo TALPA, tras una desobtrucción, exploró nuevos
sectores de la cueva y levantó una topografía actualizada con 3.670 m de desarrollo horizontal y
13 m de desnivel (Gutiérrez y Bielsa, 1994).
Existen diversos trabajos centrados en la Cueva de los Enebralejos que abordan
aspectos azqueológicos (Municio y Piñón, 1990; Municio, 1999), estudio de la fracturación
(Bazea et al., 1999), de los rellenos detríticos (Moreno Sanz y Sanz Donaire, 1979) y de
formación de la cavidad (Gutiérrez, 1999).
La cavidad se ha formada a favor de una estructura sinforme muy suave de carácter
local, con buzamientos de los flancos inferiores a 9°, lo que ha producido una migración de sus
galerías hacia la zona de charnela (Fig. 37). La cueva debió formar parte de una red más amplia
de conductos kársticos, que quedaron desmantelados e individualizados por los agentes
erosivos tras el encajamiento de la red fluvial. En la actualidad otras cavidades cercanas como
la Cueva de Chorrillos, la Cueva de la Gasolinera, la Cueva de las Grajas y la Cueva de la Plaza
(Herrero, 1982) forman parte de esta antigua red desmantelada.
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La Cueva de los Enebralejos, a pesar de presentar un desnivel total de sólo 13 m, está
estructurada en tres pisos: galerías altas, medias y bajas o del río (Fig. 38). La diferencia de
cota entre ellas oscila entre 3 y 4 m, según nos encontremos río arriba o río abajo,
respectivamente. En un estudio de la cueva (Moreno Sanz, 1989), se atribuye este













^,^ Galerfas inundadas en la zona freática
Circulación del agua subterránea
Fig. 38. Perfil esquemático de la Cueva de los Enebralejos (sin escala horizontal). Se aprecian los tres
pisos o niveles en que está estructurada la cavidad.
En general, la morfología de las galerías de la Cueva de los Enebralejos es mixta, con
conductos formados en régimen freático que han evolucionado a vadosos. Son frecuentes los
canales de bóveda, sobre todo en las galerías altas y en las bajas. En estas últimas son también
abundantes los pendants.
Galerías altas
El tamaño medio de las galerías altas no supera los 3 m de ancho, con alturas que en
ocasiones llegan a alcanzar 5 m. Su morfología es predominantemente meandriforme, con
cambios bruscos de dirección y recodos, lo que ha permitido la acumulación y conservación de
abundantes depósitos endokársticos. Así se han formado depósitos detríticos, en forma de
terrazas, protegidos en huecos de paredes y techo. También abundan los rellenos químicos, con
espeleotemas de tamaño métrico (columnas, coladas y otros).
Galerías medias
Estas galerías son las menos representadas y las de menor extensión conocida, unas
veces por no ser accesibles y otras porque han evolucionado a partir de las altas y se encuentran
unidas a éstas. Es el caso del sector turístico, donde la intersección de ambos niveles ha
generado salas con dimensiones considerables (Sala del Santuario, 35x 12x6 m). Estas galerías
se encuentran parcialmente colmatadas por sedimentos detríticos, con espesores que pueden
superar un metro (Galería del Parto). Los espeleotemas son menos abundantes y de menor
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Galerías bajas o del río
Por ellas circula, en épocas de lluvias importantes, un río subterráneo cuyas aguas
proceden fundamentalmente de la infiltración que sufre el arroyo de las Chozas al sur de la
cavidad. Este hecho se ha comprobado mediante coloración realizada en el año 1983 por el
grupo espeleológico TALPA (Gutiérrez y Bielsa, 1994). Un aforo efectuado en la cueva, en el
mes de mayo de 1979, dió como resultado un caudal de 7,5 1/s (Moreno Sanz y Sanz Donaire,
1979). Sin embargo, el nivel de agua en la cavidad debió alcanzar valores superiores en el
pasado, como lo demuestran las huellas de antiguas avenidas conservadas en forma de marcas
horizontales en las paredes, en la Galería del río a 2 m de altura sobre el cauce actual. De esta
manera Moreno Sanz (1989) estima caudales entre 500 y 1.000 I/s. Tales caudales debieron
producirse fundamentalmente en épocas de deshielo primaveral y anteriormente a la
modificación antrópica del cauce del arroyo de las Chozas (Moreno Sanz, 1989).
El tamaño medio de la Galería del río aguas arriba es más reducido (2x 1 m) que aguas
abajo (3x2 m). En las galerías aguas abajo encontramos abundantes depósitos de materiales
detríticos que llegan a superar un metro de espesor. Estos depósitos se encuentran cubiertos, en
ocasiones, por coladas estalagmíticas. Sobre ellas aparecen arcillas y lodos que cubren las
partes bajas de la galería y que corresponden a avenidas relativamente recientes. Es frecuente
encontrar en estos depósitos huellas de retracción (mud crácks).
Otras cavidades
Como ya se ha indicado, además de la Cueva de los Enebralejos existen en el karst de
Prádena otras interesantes cavidades (Tabla 7), entre las que destacan la Cueva del Jaspe,
situada al suroeste de Prádena y la Cueva Pepón, situada al este de Arcones.
La Cueva del Jaspe (Fig. 39) funciona en la actualidad como pérdida activa del arroyo
de Carromingo y por ella llegan a sumirse caudales superiores a 1 m3/s (Moreno Sanz, 1989).
Esta cavidad se descubrió a principio de los años 60 tras abrirse su boca actual por el efecto de
una fuerte tormenta, y después de varios años de exploración el desarrollo conocido de la
misma alcanza 1.253 m, con una profundidad máxima de 15,5 m(Gutiérrez y Bielsa, 1994). El
acceso a la cueva se realiza a través de un pozo de 6 m formado a favor de una diaclasa,
ensanchada por disolución, de 60 cm de anchura. En su base una serie de galerías de tamaño
medio (2x2 m) conduce, tras varios centenares de metros, a un sifón terminal alimentado por las
aguas que penetran en la cavidad.
En la Cueva del Jaspe pueden diferenciarse dos niveles de galerías: uno inferior de
morfología vadosa, por donde circula el río subterráneo, cuya sección tiene un tamaño medio de
4x3 m; y un nivel alto, de dimensiones más reducidas, parcialmente colmatado por sedimentos
detríticos. La galería principal de la cueva es relativamente rectilínea. El lecho y las paredes de
la misma presentan numerosos golpes de gubia y bloques dispersos de origen alóctono. Esta
galería va progresivamente reduciendo su sección hasta alcanzar, cerca del sifón terminal, un
tamaño medio de lxl m. La cavidad presenta un marcado control estructural, pudiendo
observarse como muchas galerías se han desarrollado a favor de discontinuidades de las
diferentes familias existentes en el macizo. Estas discontinuidades pueden observarse tanto en
el suelo como en el techo de los conductos subterráneos.
La Cueva Pepón tiene un desarrollo de 1.563 m y una profundidad de 16 m(Gutiérrez y
Bielsa, 1994), siendo por lo tanto la de mayor desnivel de la zona. La entrada a la cavidad se
efectúa a través de un pozo de 6 m que conecta con una rampa inclinada 35°, que conduce hasta
un río subterráneo. Este río recorre la práctica totalidad de la cueva y es alimentado por la
107
Barea Luchena, J. Geomorfología y evolución paleoclimática...
infiltración, a través de varios sumideros situados en la dehesa de Arcones, de las aguas que
proceden de la sierra. Tras varios centenares de metros de circulación subterránea, se ha
comprobado mediante coloración efectuada en el año 1992, que estas aguas resurgen en la
Fuente del Molino al oeste de Prádena (Gutiérrez y Bielsa, 1994). La morfología general de las
galerías de la Cueva Pepón es de tipo vadoso, con un tamaño que rara vez supera un metro de
altura. Estas, además, se encuentran casi todo el año ocupadas por el agua, lo que dificulta en
gran medida las visitas a la cavidad.
Fig. 39. Topografía en planta de la Cueva del Jaspe, realizada por el grupo TALPA en 1984. Su desarrollo
es 1.253 m y la profundidad 15,5 m. Las siglas JA-1, JA-2 y JA-3 corresponden a las muestras tomadas en
la cavidad.
Depósitos
La Cueva de los Enebralejos posee abundantes rellenos, tanto detríticos como
químicos, formando en ocasiones terrazas endokársticas selladas por espeleotemas. La
distribución de los depósitos y muestras estudiados en este trabajo se indica en las figuras 40 y
41. Sobre dichos depósitos se han realizado análisis mineralógicos mediante difracción de RX y
dataciones (Th/U). Los resultados de los mismos se incluyen en los apartados 12.1. y 12.3.1.,
respectivamente.
Las galerías bajas poseen los mejores ejemplos de terrazas endokársticas de toda la
cueva. Las características sedimentológicas de éstas terrazas varían ligeramente dependiendo
del lugar donde se sitúan. En los márgenes cóncavos de estas galerías son relativamente más
abundantes los depósitos de gravas, mientras que en los convexos predominan los materiales
más finos. El corte A(Figs. 40 y 41) se ha realizado en una de estas terrazas. Su espesor es de
aproximadamente 1 m y de base a techo está formada por:
• 35 cm de gravas con matriz arenosa grosera. Los cantos alcanzan un tamaño
máximo de 2,8 cm y están formados por fragmentos angulosos de gneis (muestra
EN-8).
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• 65 cm de arcillas oscuras muy plásticas. La mitad inferior del paquete presenta
laminación pazalela y esporádicamente pasadas milimétricas (3 mm) de arenas finas
(muestra EN-9).
• 4 cm de gravas con matriz arenosa-arcillosa. Se trata de cantos subredondeados de
gneis cuyo tamaño alcanza 2,4 cm (muestra EN-10).
• 3 cm de azcillas arenosas con tonalidades claras y laminación paralela, con algunas
pasadas azenosas (muestra EN-11).
Sector occidental Sector central Sector oriental
Cotas relativas^
a la entrada I Galeria del Pozo
Punto 10
EN-2A 2B ^ EN-14q

















^^-__^.^ Arcillas de decantación con mud cracks
Fig. 40. Distribución de los depósitos detríticos y espeleotemas estudiados en la Cueva de los Enebralejos
y situación de las muestras (EN-5, etc.).
En algunos puntos de las galerías bajas, las terrazas aparecen selladas por coladas
estalagmíticas cuyo espesor no supera 2 cm (muestras EN-5 y EN-12). Con posterioridad, se
han formado varias generaciones de espeleotemas, situados sobre los bordes erosionados de la
propia terraza (muestras EN-6 y EN-17) (Figs. 40 y 41).
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Las galerías medias de la Cueva de los Enebralejos son de dimensiones más modestas y
rara vez superan 1,7 m de altura. Presentan rellenos de materiales detríticos con más de 1 m de
espesor, compuestos fundamentalmente por arenas y, ocasionalmente, arcillas. La Galería del
Hundimiento, situada en las proximidades de la entrada de la cueva, es una sala alargada de
12x3 m. El suelo de la misma está formado por una extensa colada estalagmítica, que se ha
hundido dejando al descubierto el relleno detrítico existente bajo ella (Figs. 40 y 41). Este
depósito está compuesto de base a techo por:
• 80 cm formados por fragmentos angulosos de gneis, con un tamaño de hasta 6
cm, en una matriz arenosa.
• 7 cm de arcillas masivas de color rojizo.
• 21 cm de arcillas laminadas que incluyen restos vegetales (troncos y ramas).
• 83 cm de arenas y arcillas con finas pasadas de cantos. También aparecen
restos vegetales.
• 20 cm de arenas y gravas de hasta 0,5 cm.
• 1,5-2 cm de colada estalagmítica bandeada de color marrón (muestra EN-16).
Sector occidental . Sector central . Sector oriental
EN-13
0 100 m














Fig. 41. Localización, sobre la topografía en planta de la cavidad, de los depósitos endokársticos
estudiados en la Cueva de los Enebralejos y situación de las muestras (EN-1, etc.).
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En otros puntos de las galerias medias los sedimentos detríticos se encuentran también
recubiertos por coladas estalagmíticas, cuyo espesor rara vez supera los 2 cm (muestra EN-13)
(Figs. 40 y 41).
Las galerias altas de la Cueva de los Enebralejos también presentan depósitos
endokársticos de interés, ocasionalmente sellados por coladas estalagmíticas. Estas últimas
muestran evidencias de haber sufrido procesos erosivos y de descalcificación. La Galería del
Pozo, presenta una morfología marcadamente meandriforme, lo que ha permitido que se
conserven abundantes depósitos endokársticos.
Fig. 42. Sección de la
Galería del Pozo
mostrando la situación de
los depósitos endokársticos
y de las muestras (EN-2A,
etc.) citados en el texto.
A1 final de la Galería del Pozo, rellenando huecos del techo, existe un depósito de
arcillas arenosas con laminaciones y bandas oscuras de 1 mm (muestra EN-1). Este depósito
podría cotresponder a uno de los primeros episodios de relleno de la cavidad. En esta misma
galería se conserva, en un recodo de meandro, otro interesante depósito (Fig. 42). Este se
encuentra suspendido 1,8 m sobre el lecho del antiguo río subterráneo y está constituido por
arcillas blanco-amarillentas, cementadas y con laminación, presentando en su superficie huellas
de retracción (muestra EN-3a). Estas arcillas se apoyan sobre arenas arcillosas con
laminaciones ocasionales de cantos de cuarzo y feldespato de hasta 0,4 cm, que alternan con
lechos arcillosos (muestra EN-3b). Entre las muestras EN-3a y EN-3b existe una marcada
superficie erosiva. En una posición topográfica más baja, al otro lado de la galería, existe un
depósito formado principalmente por arcillas de color marrón con laminación poco marcada,
que contiene fragmentos de la roca caja de hasta 1,6 cm (muestra EN-4). La base de dicho
depósito no es visible en este punto. Sobre estos sedimentos detríticos existe una colada
(muestra EN-2B), por encima de la cual han crecido estalagmitas (muestra EN-2A). Por el
aspecto corroído y descalcificado, y por su ubicación altitudinal en la cueva, estos espeleotemas
podrían corresponder a una de las generaciones más antiguas presentes en la cavidad. Aguas
arriba de este punto existe otro depósito endokárstico, con un espesor de 1,1 m, formado por
una alternancia de gravas y arenas (muestras EN-14b y EN-14d) selladas por una colada
(muestra EN-14C). Este depósito podría corresponder a los términos ivnfériores de la serie
o ^^^- s,^descrita anteriormente. o^ ^z,;^^
^ ^ rt^á+ t^/1,^-. ^w \-
W ^..1 , , , " •;1`3
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En el acceso a la Galería del Pozo existe una sala ( lOx2x3 m) que se ha formado por la
unión de los pisos superior y medio como consecuencia de desplomes. El suelo de la misma
está ocupado por bloques de tamaño métrico procedentes de las paredes y del techo (Fig. 43).
Dichos bloques conservan los espeleotemas formados sobre ellos antes de sufrir su caída
(muestras EN-19, EN-20 y EN-21). Próximo al techo existe, además, un depósito detrítico de
unos 50 cm, que marcaría un antiguo nivel de relleno. Este relleno debió colmatar casi
completamente los pisos superior y medio, antes de formarse la sala.
La Cueva del Jaspe presenta, al igual que la Cueva de los Enebralejos, interesantes
rellenos. Los depósitos más abundantes están constituidos por fragmentos de rocas
metamórficas, fundamentalmente gneises. La primera mitad de la cueva se caracteriza por
presentar bloques, arrastrados desde el exterior, que llegan a superar los 30 cm, aunque su
tamaño va disminuyendo progresivamente según nos acercamos al sifón terminal. Estos bloques
aparecen sobre el cauce del río subterráneo y tienen forma alargada con los bordes
redondeados. En la segunda mitad de la cavidad predominan las gravas y cantos rodados, que
llegan a cubrir totalmente el lecho del río.
Fig. 43. Sección de la sala de
acceso a la Galería del Pozo
(Cueva de los Enebralejos),
con indicación de los
espeleotemas muestreados
(EN-19, etc.) correspondientes
a distintas generaciones (G1 y
G2).
La Cueva del Jaspe ha sufrido varios episodios de relleno que debieron colmatar casi
por completo la cavidad. A1 más importante de estos episodios corresponde un depósito de alta
energía constituido por bloques de gneis, de hasta 26 cm, que se conserva en la galería principal
adherido a paredes y techos. Los cantos aparecen incluidos en una matriz arenosa grosera con
abundante mica, cuarzo y feldespato. Se puede observar como sobre este relleno se han
formado, en varios puntos de la cavidad, coladas estalagmíticas. Dichas coladas aparecen, en la
actualidad, colgadas en las paredes de la galería principal, como consecuencia de la
desaparición de parte de los depósitos detríticos sobre los que se apoyaban, aunque a veces
también pueden encontrarse caídas en el cauce del río, debido a la erosión total de los rellenos
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que las sustentaban. Estos depósitos de precipitación química corresponden a la primera
generación de espeleotemas visibles en la cueva (muestra JA-1), puesto que parece poco
probable que generaciones anteriores se hubieran podido conservar en la cavidad tras un
episodio de relleno de tal magnitud. En ocasiones, las coladas aparecen corroídas o erosionadas
debido a la circulación de agua sobre ellas. Otras veces puede observarse como estos
espeleotemas aparecen pazcialmente cubiertos por sedimentos detríticos, como consecuencia de
aportes alóctonos transportados durante fuertes periodos de avenida en la cavidad.
Con posterioridad, tanto sobre los depósitos detríticos como sobre las coladas
estalagmíticas, se han formado nuevos espeleotemas (muestra JA-3). En algunos casos, el
proceso de formación de ésta última continúa activo en la actualidad (muestra JA-2).
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9.2.2.2. Macizo de Pedraza
Geomorfología y evolución paleoclimática...
El macizo kárstico de Pedraza situado unos 45 km al NE de la ciudad de Segovia, se
encuentra incluido en la hoja 458 (Prádena) del mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto
Geográfico Nacional, y comprende parte de los términos de Pedraza y Santiuste de Pedraza
(Fig. 44).









I' ;J^^^ Cumbre o cota aislada en metros
^^ Dirección y buzamiento
Fig. 44. Situación del karst de Pedraza en relación con otros macizos kársticos de la vertiente
septentrional del Sistema Central. Los números en círculos negros corresponden a las siguientes
cavidades: 1, Cueva de la Puerta de la Villa; 2, Cueva de los Derrumbes; 3, Cueva de la Griega; 4, Cueva
de Antonio López y 5, Cueva Nueva. Datos geológicos basados en Bellido y Rodríguez Fernández
(1991b).
En el área de Pedraza los estudios relativos a la geomorfología del karst son muy
escasos, limitándose a breves descripciones sobre la morfología del cañón del arroyo Vadillo y
de la Cueva de la Griega (Cabero y Romero, 1997). Sin embargo, se han realizado trabajos de
inventario espeleológico (Fernández, 1979), así como descripciones de restos paleontológicos
encontrados en algunas cavidades de la zona (Torres, 1969). Cabe destacar, además, los
estudios realizados en la Cueva de la Griega, actualmente cerrada por la Junta de Castilla y
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León. Dicha cavidad encierra abundantes restos arqueológicos, con importantes
manifestaciones de arte prehistórico (Sauvet, 1983; Corchón, 1997).
9.2.2.2.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
El espesor de los materiales cretácicos en el macizo kárstico de Pedraza ronda los 216
m(Bellido y Rodríguez Fernández, 1991b). La serie se apoya de forma discordante sobre
gneises glandulares y leucogneises del zócalo paleozoico del Sistema Central. Las rocas
cretácicas comienzan con 90 m de arenas y gravas de la Formación Utrillas, con pasadas
esporádicas de arenas con cemento dolomítico y dolomías tableadas. Les siguen 20 m de
dolomías tableadas, pertenecientes a la Formación Dolomías Tableadas Caballar. Sobre éstas se
apoyan 53 m de arenicas con cemento dolomítico (Miembro Areniscas dolomíticas de
Hontoria). La serie finaliza con 54 m de dolomías masivas (Miembro Dolomías de Montejo)
(Bellido y Rodríguez Fernández, 1991b).
El macizo kárstico de Pedraza presenta una estructura tabular con suaves antiformas y
buzamientos que no superan los 22° (Fig. 44). Hacia el SE, el macizo está delimitado por una
falla inversa que pone en contacto los materiales mesozoicos con las rocas paleozoicas del
zócalo del Sistema Central. En las proximidades de dicha falla es posible observar como las
capas cretácicas han sufrido una fuerte inflexión, disponiéndose prácticamente subverticales.
Otros aspectos estructurales del macizo serán tratados más adelante (ver apartado 10).
9.2.2.2.2. Geomorfología exokárstica
Las formas exokársticas en el macizo de Pedraza son relativamente escasas al
presentarse cubierto la mayor parte de éste. En las zonas donde la roca aparece desnuda pueden
encontrarse kamenitzas de bordes muy suaves y lapiaces oquerosos, aunque generalmente son
los lapiaces cubiertos y los fragmentos rocosos sueltos los que aparecen con mayor frecuencia.
Las exoformas más significativas del macizo aparecen en las proximidades de la
localidad de Pedraza y son producto del encajamiento fluvial en las rocas cretácicas. Tanto al
norte como al sur del pueblo existen incisiones fluviokársticas que separan al pueblo de
Pedraza del resto del macizo kárstico. La más importante de ellas es la formada por el arroyo
del Vadillo. Este último ha producido un cañón que supera los 50 m de profundidad, dejando al
descubierto en sus escarpadas laderas múltiples cavidades que debieron formar parte de una
antigua red de conductos kársticos (Fig. 44). En las proximidades de ambos barrancos se
conceniran, además, la mayor parte de las manifestaciones exokársticas del macizo. Son
relativamente frecuentes las viseras y los bloques de tamaño métrico en la base de los escarpes.
Los procesos de disolución y disgregación de la roca dolomítica han dado lugar a la formación
de alveolos de disolución o taffonis de tamaño centimétrico en estos escarpes.
9.2.2.2.3. Geomorfología endokárstica
En los alrededores de Pedraza se han inventariado más de 10 cavidades (Tabla 8), de
las cuales cinco superan los 200 m de desarrollo. La mayor parte de estas cuevas se encuentran
en las laderas del cañón formado por el arroyo del Vadillo.
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Cueva de la A si/no m 27 subhorizontal
Cueva de la Ar olla si/no m 9 subhorizontal
Cueva de los Huesos si/no m 53
Cueva Nueva si/no m 384 subhorizontal
Cueva de los O'os no/no m 30?
Cueva de la Puerta de la Villa si/no m 328 -8
Cueva de Antonio Ló ez si/no m 10 +4
Cueva de los Derrumbes no/no m 200? -5
Cueva de la Grie a si/no m 381
Cueva de la Polilla no/no m 500?
Tabla 8. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Pedraza. m: Fernández (1979).
Cueva de la Puerta de la Villa
La Cueva de la Puerta de la Villa se abre muy próxima a la entrada a la localidad de
Pedraza (Fig. 44), estando situada bajo el edificio de la antigua cárcel. La cavidad, desarrollada
en el Miembro Dolomías de Montejo, tiene una longitud aproximada de 328 m y está
constituida por una única galeria de carácter meandriforme, que en ocasiones no supera los 40
cm de anchura (Fig. 45). Dicha galería alcanza alturas de 8 m, lo que pone de manifiesto el
fuerte encajamiento sufrido. En la parte final de la cueva existe un ensanchamiento de la galería
en forma de dos pequeñas salas de unos lOx7x5 m con abundantes espeleotemas de tamaño
métrico (columnas y estalagmítas). En el resto de la cavidad este tipo de depósitos es escaso 0
está ausente.
A 37 m de la entrada de la cueva se conservan restos de un antiguo nivel de relleno, que
se extiende varios metros hacia el interior de la cavidad. Existe un depósito detrítico, de unos
60 cm de espesor, situado 1,5 m sobre el lecho del meandro (Fig. 45) y compuesto, de base a
techo, por los siguientes materiales:
• 19 cm de gravas subredondeadas de hasta 3 cm con matriz arenosa.
• 12 cm de una alternancia de arenas finas y arcillas con base erosiva.
• 12 cm de gravas de hasta 0,5 cm con matriz arenosa.
• 12 cm de arenas finas y azcillas con base erosiva.
• 5 cm de gravas de tamaño inferior a 1 cm con matriz arenosa.
Las gravas están constituidas fundamentalmente por fragmentos angulosos de cuarzo y
gneis, que reflejan un transporte corto. Unos 30 cm por encima de este depósito, en huecos y
oquedades del techo, se conservan azcillas rojas muy plásticas con laminación paralela. En
algunos puntos de la galería donde el relleno ha sido erosionado se observan pendants de
tamaño centimétrico.
En las partes altas del meandro no se han encontrado restos de sedimentos detríticos
que indiquen que la cavidad haya sufrido una completa colmatación. Únicamente existen
espeleotemas en forma de estalagmitas de tamaño centimétrico.
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Fig. 45. Topografía en planta de la Cueva de la Puerta de la Villa, tomada de Fernández (1979),
con la situación y cazacterísticas del depósito estudiado en el presente trabajo. A: arcillas rojas
con laminación; B: gravas; C: alternancia de azenas y arcillas y D: diámetro de las gravas.
Cueva de los Derrumbes
La Cueva de los Derrumbes se abre en la base del Miembro Dolómías de Montejo, a
unos 10 m sobre el lecho actual del arroyo del Vadillo bajo el pueblo de Pedraza (Fig. 44). De
carácter marcadamente horizontal, está formada a favor de los planos de estratificación. Tiene
un desarrollo estimado próximo a los 200 m, con una galería principal de dirección N104° E. La
entrada a la cavidad está parcialmente tapada por depósitos de ladera, accediéndose por la parte
superior de la galería.
La cueva presenta importantes rellenos detríticos que alcanzan en algunos puntos 4 m
de espesor. Estos depósitos están constituidos fundamentalmente por lechos centimétricos de
gravas con matriz arenosa que alternan con niveles de arcillas. Las gravas, formadas por restos
de gneis y fragmentos de cuarzo, presentan estratificación planar y cruzada. La secuencia
termina con cantos subredondeados de hasta 6 cm de naturaleza variada (calizas y restos de
rocas metamórficas). No se han observado espeleotemas en la cavidad. Otro fenómeno a
destacar es la presencia de grandes bloques, que llegan a superar los 4 m, fruto de desplomes de
las paredes de la galería.
Cueva Nueva
La Cueva Nueva se abre en las Dolomías de Montejo, a unos 40 m por encima del
arroyo del Vadillo, en su margen oeste (Fig. 44). La cavidad, que presenta un desarrollo
horizontal, se ha formado a favor de los planos de estratificación y tiene una longitud próxima a
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390 m. Su morfología es meandriforme, con alturas que pueden llegar a alcanzar los 4 m y una
anchura media de 2 m. En la cueva abundan los espeleotemas (estalactitas y estalagmitas) de
hasta 2 m de longitud. Las citadas concreciones apazecen formadas a favor del diaclasado local,
presentándose en dos familias con direcciones preferentes, que coinciden también con las
orientaciones de las galerías, una principal N160°E y otra secundaria N105°E.
Los depósitos detríticos son relativamente abundantes en la cavidad, apareciendo sobre
todo en la parte final de la misma. Estos depósitos aparecen conservados sobre repisas y en
algunos huecos de meandro. Se ha estudiado uno de estos rellenos, situado en una galería
rectilínea de 4 m de altura por 1 m de ancho. Se sitúa a 1,7 m sobre el suelo y su espesor es de
unos 20 cm. De base a techo, se observan:
• 3 cm de gravas de tamaño milimétrico con matriz arcillosa.
• 2 cm de gravas de tamaño milimétrico con matriz arenosa.
• 15 cm formados por una alternancia de arenas finas y arcillas con laminación
pazalela; puntualmente aparecen azenas con estratificación cruzada.
Sobre este relleno existe un depósito de unos 12 cm de arcillas marrones oscuras y
negras cuyo origen debe atribuirse a procesos de decantación en ambientes de baja energía.
Estas arcillas pueden reconocerse en otros lugares altos de la cueva, formando en ocasiones
acumulaciones que llegan a superaz los 30 cm. En algunos puntos estos depósitos arcillosos se
hallan recubiertos por una fina costra estalagmítica con huellas de descalcificación.
Otro depósito estudiado, de carácter arenoso, es al que corresponde la muestra CN-2.
Este depósito constituye el relleno de un paleocauce colgado 1 m sobre el lecho actual del
meandro. En él se han encontrado abundantes restos de microfauna atribuidas al Pleistoceno
superior (ver apartado 12.2).
Otras cavidades
El resto de las cavidades del karst de Pedraza presentan recorridos más modestos que
las anteriores, exceptuando la Cueva de la Griega, con 382 m de desarrollo, cerrada por el
Ministerio de Cultura y a la que no se ha tenido acceso durante la realización de este estudio
(Tabla 8). Está constituida por pequeñas galerías freáticas que debieron pertenecer a una red
endokárstica mayor, actualmente desmantelada por la incisión del arroyo del Vadillo.
Mención especial merece la Cueva de Antonio López. Esta cavidad se encuentra en la
margen oeste del azroyo del Vadillo, a unos 40 m por encima del cauce y a 50 m al sur de la
Cueva Nueva (Fig. 44). Se trata de una cavidad de unos 30 m lineales, que presenta morfología
vadosa. Su entrada, relativamente grande (4x2 m), es claramente visible desde Pedraza. A
escasos metros de la boca de la cueva existe una importante colada estalagmítica horizontal que
alcanza la parte final de la cavidad. Esta colada tiene un espesor máximo de 40 cm (muestras
PZ-0, PZ-1 y PZ-2). Por debajo de la misma aparecen 18 cm de arenas fuertemente cementadas.
Tanto el nivel arenoso como la parte inferior de la colada, contienen abundantes restos óseos de
macromamíferos así como coprolitos. Ello hace pensar que la cavidad debió servir como cubil
de hienas, lo que explicazía la acumulación de huesos de gran tamaño (ver apartado 11.2). Una
situación similar ha sido descrito en otras cuevas de la provincia de Segovia (Arribas 1994a,
1994b).
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9.2.2.3. Macizo de Torreiglesias
El macizo kárstico de Torreiglesias, situado a 14 km al norte de la ciudad de Segovia,
se encuentra incluido en la hoja 457 (Turégano) del mapa topográfico a escala 1:50.000 del
Instituto Geográfico Nacional. El río Pirón a su paso entre las localidades de Losana de Pirón y
Torreiglesias ha formado una incisión fluviokárstica de dirección SE-NO, con una longitud de 3
km y un encajamiento próximo a los 40 m(Fig. 46). En la zona se conocen 9 cavidades entre











Fig. 46. Situación del karst de Torreiglesias en relación con otros macizos kársticos de la vertiente









Cueva de la Arena si/no m 152 subhorizontal
Cueva de las Covatillas no/no m subhorizontal
Cueva LP-SG-2 si/no m 20 subhorizontal
Cueva LP-SG-3 si/no m 12 subhorizontal
Cueva LP-SG-6 si/no m 38 subhorizontal
Cueva de los Murciéla os no/no m subhorizontal
Cuevas del Río Vie'o no/no m 60 100 subhorizontal
Sima de la Torca si/si m 107 -15
Cueva de la Va uera si/no m 985 subhorizontal
Tabla 9. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Torreiglesias. m: Fernández (1979).
^^,^:.,._^Qf re i p l e s i a s
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Cueva de la Vaquera
La Cueva de la Vaquera se abre en la ladera este del cañón formado por el río Pirón,
200 m antes de la confluencia con el río Viejo, a una altitud de 920 m. La cavidad, de carácter
marcadamente horizontal, tiene un desarrollo aproximado de 985 m(Fernández, 1979). La
cueva funciona como surgencia y drena directamente al río Pirón por la fuente del Chorrón. El
caudal de la misma fue estimado, en una visita realizada a la cueva, en enero de 1998, en 5 a 7
Us. La entrada principal a la cueva se sitúa unos 6 m por encima de dicha fuente. Las galerías
de la cavidad siguen dos orientaciones predominantes que coinciden con las principales
direcciones estructurales del macizo (E-O y SE-NO), pudiendo diferenciarse dos sectores en la
cueva. El primero de ellos (conductos con orientación E-O) corresponde a las galerías de
entrada a la cavidad, que son de carácter meandriforme y con dimensiones que alcanzan 1,8 m
de alto y 1,6 m de ancho. El segundo sector (conductos con orientación SE-NO) lo constituye la
galería principal de la cueva. Sus dimensiones oscilan entre 2 y 3 m de ancho y pueden alcanzar
6 m de altura. La parte final de este segundo sector, denominado ramal sur, está recorrido por
un río subterráneo que surge de un sifón. En este mismo sector, el ramal norte está constituido
por una galería fósil en cuyo extremo se ha abierto una entrada artificial con el fin de facilitar
las labores de investigación arqueológica. En esta misma galería, existe un cierre artificial para
impedir el paso desde el interior de la cavidad a los yacimientos en estudio.
Se han reconocido tres puntos en el interior de la Cueva de la Vaquera con interesantes
depósitos detríticos. Todos ellos presentan similares características sedimentológicas y se
encuentran en la galería principal. Una cata arqueológica de 1,25 m de profundidad, realizada
en el suelo de la galería junto al cierre artificial, permite apreciar el primero de estos depósitos.
El segundo de ellos presenta otra cata de 3,2 m que se encuentra en la confluencia de la galería
principal con la galería de entrada. Por último, junto al sifón aparece una terraza endokárstica
de 2,5 m de espesor, colgada 1 m sobre el actual río subterráneo. En los tres casos los depósitos
están constituidos fundamentalmente por arcillas masivas y laminadas, con pasadas
centimétricas de arenas finas que presentan estratificación cruzada. Únicamente en el depósito
próximo al sifón, se han observado niveles de gravas de tamaño milimétrico y composición
carbonatada. No se han encontrado en la cavidad formas reconstructivas o espeleotemas.
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9.2.2.4. Cañón del río Duratón
El río Duratón a su paso por los materiajes carbonatados cretácicos del borde N del
Sistema Central (Fig. 47), entre las localidades de Sepúlveda y Burgomillodo, ha labrado una
profunda incisión fluviokárstica conocida como Hoces del río Duratón. El área se encuentra
representada en la hoja 431 (Sepúlveda) del mapa topográfico 1:50.000 del Instituto Geográfico
Nacional. En el entorno de las Hoces del río Duratón existen diferentes estudios de carácter
estructural (Cadavid et al., 1971; Bullón et al., 1980 ), hidrogeológicos (López Vilches y
Gómez de las Heras, 1979), hidroquímicos (Castello y Eraso, 1975), referidos a distintos
aspectos del karst (Eraso et al., 1980) y arqueológicos (García Añibarro y Henar, 1989).
También existen diversas guías de la zona en las que se reconoce el interés paisajistico y
biológico de la zona; de ellas destaca por su contenido geológico y geomorfológico la realizada
por Díez Herrero et al., 1996.








Fig. 47. Situación del Cañón del río Duratón en relación con los afloramientos de rocas carbonatadas
cretácicas del borde norte del Sistema Central.
Existen dos mapas geomorfológicos de la zona en los que se representan
fundamentalmente elementos de tipo estructural, fluvial y kárstico (lapiaces y cavidades) (Eraso
et al., 1980; Díez Herrero et al., 1996). La megaforma más significativa del área es el cañón
formado por el río Duratón, con escarpes que superan en ocasiones los 100 m. En dicho cañón
se observan elementos comunes, descritos anteriormente en el resto de macizos kársticos
situados en ambos bordes del Sistema Central, como son viseras y abrigos y bloques caídos de
tamaño métrico. Para Bullón et al. (1980) la génesis de las Hoces del río Duratón vendría
influenciada por la existencia de dos paleoformas: una antigua superficie de erosión kárstica
situada entre las cotas 1.030 y 1.040 m y un paleocauce rectilíneo de fondo plano y con una
anchura media de 150 m, situado a 40-60 m sobre el actual cauce del río. Sobre ambas se habría
encajado el río Duratón, de carácter marcadamente meandriforme, aprovechando el diaclasado
del macizo kárstico. Según Eraso et al. (1980) este encajamiento se habría producido bajo un
clima periglaciar.
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Se han descrito en el entorno de las Hoces del río Duratón 21 cavidades (Tabla 10) con
desarrollos que oscilan entre 20 y 100 m(Fernández, 1979; Eraso et al., 1980), totalizando más
de 750 m de conductos subterráneos. Como en el resto de los macizos kársticos del Sistema
Central, estas cavidades poseen recorridos marcadamente horizontales. La incisión fluvial ha
desmantelado la red de conductos freáticos de la región por lo que las cuevas aparecen colgadas
en las paredes del cañón. En algunas de ellas se han observado e incluso descrito con detalle
rellenos endokársticos de tipo detrítico (Cueva del Cura) (Eraso et al., 1980). Sin embargo, no
se han encontrado depósitos de precipitación química tipo estalactitas o estalagmitas, aunque
existen coladas estalagmíticas de escasa entidad y formaciones tipo coraloide debido a
salpicaduras de gotas de agua. Díez Herrero et al. (1996) detectan una cierta alineación
altitudinal de los conductos kársticos y abrigos, sobre todo en la parte final de las Hoces. Según
estos mismos autores, ello denotaría episodios de estabilización en el encajamiento del nivel de
base de la región, lo que habría permitido un mayor desarrollo de la red de conductos freáticos.
Aunque también admiten que podría tratarse de alineaciones locales producidas por cambios
composicionales en las dolomías que habrían favorecido los procesos de karstificación. Por otra
parte, la erosión mecánica del río Duratón, al circular por esas cotas durante largos periodos de
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Cueva de la Llave silno n 80,5 subhorizontal
Cueva de los Grabados si/no n 51,6 subhorizontal
Cueva de los Anacoretas si/no n 20,4 subhorizontal
Cueva del Cura si/no m-n 50 subhorizontal
Cueva de la Cañada del Monte si/no m-n 20 subhorizontal
Cueva del Cuarcimalo si/no m-n 101 subhorizontal
Cueva del Santero si/no n 79,7 subhorizontal
Cueva de la Diaclasa si/no n 25 subhorizontal
Cueva de Molinilla si/no n 93,5 subhorizontal
Cueva de la Falla si/no n 24,2 subhorizontal
Cueva de los Siete Altares si/no n 40,9 subhorizontal
Cueva de la Fuente de la Salud si/no m-n 97 subhorizontal
Cueva de la Liebre no/no m
Cueva de la Cantera no/no m 25 subhorizontal
Cueva Be'arana no/no m
Cueva del Santero no/no m 60 subhorizontal
Cueva Rota no/no m
Cueva de la Parra Blanca no/no m
Cueva de la No alera no/no m
Cueva del Mico no/no m
Cueva Lóbre a no/no m
Tabla 10. Cavidades conocidas en el macizo kárstico de Torreiglesias. m: Fernández (1979); n: Eraso et
al. (1980).
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9.2.2.5. Cañón del río Riaza
A1 norte de la provincia de Segovia, entre los valles de los ríos Duratón y Riaza, se
encuentra el afloramiento de materiales cretácicos que constituye la Serrezuela de Pradales
(Fig. 48). Las rocas carbonatadas de este afloramiento, se extienden en direción NE-SO desde
Montejo de la Vega de la Serrezuela hasta Fuentidueña, con una longitud de 38 km y una
anchura que varía entre 3 y 12 km. El área se encuentra representada en las hojas 375
(Fuentelcésped) y 402 (Maderuelo) del mapa topográfico 1:50.000 del Instituto Geográfico
Nacional.
El espesor de los materiales cretácicos en las proximidades de Montejo de la Vega, al
este de la Serrezuela de Pradales, supera los 390 m(Alonso, 1981). La serie está formada
principalmente por dos tramos carbonatados: en la parte inferior, un paquete de 100 m de
dolomías recristalizadas con estratificación cruzada planar y, sobre él 120 m de dolomías y
margas dolomíticas tableadas.
No existen en la Serrezuela de Pradales estudios específicos referidos al karst, aunque
trabajos de carácter geográfico y geológico efectuados en la Hoz del río Riaza ponen de
manifiesto la existencia de interesantes formas exokársticas en este sector (Cascos Maraña,
1991; Bodoque y Chicharro, 1999). En este lugar hemos realizado un mapa geomorfológico a
escala 1:25.000 del cañón del río Riaza (Fig. 49).
Fig. 48. Sitúación del cañón del río Riaza, dentro de la Serrezuela de Pradales.
En el extremo oriental de la Serrezuela de Pradales, el río Riaza ha labrado una incisión
fluviokárstica de 10,7 km de longitud, entre el Embalse de Linares y la localidad de Montejo de
la Vega de la Serrezuela (Figs. 48 y 49). La dirección general del cañón es E-O, aunque su
morfología en detalle sea de carácter meandriforme. El desarrollo del mismo está condicionado
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por la existencia de una importante red de fracturas que afecta a este sector de la Serrezuela de
Pradales. El río Riaza es el único cauce de la zona que posee un carácter perenne, ya que los
arroyos y torrentes tienen un funcionamiento de tipo esporádico y estacional.
El modelado del cañón del río Riaza se debe en gran medida a la incisión del propio río,
pero también a procesos gravitacionales sufrido por sus laderas. A1 pie de los escarpes aparecen
canchales constituidos por fragmentos angulosos de tamaños heterométricos, como
consecuencia de la actuación de procesos periglaciares. Estos depósitos están mejor
conservados en la ladera del cañón orientada hacia el norte, donde aparecen cubiertos por
vegetación, siendo en la actualidad poco activos. Los canchales se solapan lateralmente o
aparecen semicubiertos por otros derrubios de ladera. Dichos derrubios están constituidos por
fragmentos de roca de tamaño centimétrico, fruto de la movilización gravitacional de los
canchales y como consecuencia de los ciclos de hielo-deshielo durante los meses fríos del año,
así como de los periodos de lluvias durante el otoño y la primavera. También existen zonas del
cañón donde se han producido importantes desprendimientos de bloques de tamaño métrico
que, en ocasiones, llegan a alcanzar el cauce del río.
Geomorfología exokcírstica
El cañón del río Riaza alcanza en algunos puntos 60 m de desnivel. Las partes altas del
cañón están ocupadas por zonas planas donde se han formado lapiaces de tipologías diversas
con varias decenas de metros cuadrados de extensión. Estos se encuentran parcialmente
cubiertos por suelos poco desarrollados y arcillas de descalcificación (terra rossa). Las formas
más frecuentes y comunes son las kamenitzas de tamaño decimétrico, los lapiaces de tipo
espumoso (López Limia, 1987), perforado (Géze, 1973; Maire, 1980) y las perforaciones
cilindroideas (Montoriol, 1954; Ullastre Martorell, 1970). No se han reconocido acanaladuras
de lapiaz ni dolinas.
A1 este del Convento del Casuar, en las paredes del cañón, existe un conjunto de
fracturas paralelas, de varias decenas de metros de longitud y más de 20 m de profundidad. La
anchura de estas fracturas alcanza los 2 m y son el resultado de la acción combinada de los
procesos de disolución kárstica y de erosión de las laderas. Dicha erosión produce una
descompresión que afecta a la base de los escarpes, favoreciendo la apertura y ensanchamiento
de las fracturas. Este mecanismo ha propiciado la formación de relieves residuales en forma de
agujas y pináculos separados de las paredes del cañón, que en ocasiones llegan a superar la
decena de metros de altura. También ha provocado el desprendimientos de grandes bloques de
roca, visibles en las laderas y a los pies de los escarpes.
Geomorfología endokárstica
En la zona no se conocen cavidades con desarrollos significativos. La mayor parte de
las cuevas reconocidas presentan galerías únicas y un marcado carácter horizontal,
extendiéndose en la dirección N30-35°E. Sin embargo, es posible observar, en las paredes del
cañón, conductos de origen freático de tamaño métrico, que han sido demantelados por la
incisión del río Riaza. Una de estas cavidades, la Cueva del Casuar, se sitúa junto al Covento
del mismo nombre, a unos 7 m por encima del lecho del río. Se trata de un conducto rectilíneo
con morfología freática, de unos 20 m de longitud, cuya anchura y altura van disminuyendo
progresivamente hacia el interior de la cueva, hasta hacerse impenetrable. A unos 10 m de la
entrada y a una altura de 1,7 m sobre el suelo, existe una colada estalagmítica de 8 cm de
espesor, sobre la que se han formado varias estalagmitas de tamaño centimétrico. Esta colada
marca un antiguo nivel de colmatación, puesto que actualmente se encuentra colgada tras el
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Resu(tados de( estudio de (os macizos krirsticos
Los depósitos detríticos son aún visibles en el suelo de la Cueva del Casuar, y están
constituidos fundamentalmente por arenas finas y arcillas. La parte inferior de la colada
estalagmítica es un espeleotema bandeado de color claro cuya parte superior está constituida
por grandes cristales de color blanco.
En otros puntos del cañón del río Riaza son visibles cavidades con morfologías
similares a la Cueva del Casuar. Estas cavidades, constituidas por conductos de origen
claramente freático, se abren en las paredes del cañón, situándose de manera escalonada a
diferentes cotas. Ello denotaría una profundización de la red de conductos kársticos, anterior al
encajamiento del río Riaza, y como respuesta a la variación del nivel de base marcado en la
región por el río Duero.
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9.2.3. Macizo de Valporquero
El macizo kárstico de Valporquero está situado en la vertiente meridional de la
Cordillera Cantábrica, 40 km al norte de la ciudad de León (fig. 5). Se encuentra representado
en la hoja 103 (Pola de Gordón) del mapa topográfico a escala 1:50.000 del Instituto
Geográfico Nacional, y comprende parte de los términos municipales de Vegacervera y
Cármenes. Tiene una superficie de 4,5 kmz, y presenta un abundante número y variedad de
exoformas. En él destaca el sistema kárstico de Valporquero que, con sus 3.498 m de
desarrollo, es la cavidad de mayor desarrollo horizontal de la provincia de León.
En el área de Valporquero, existen algunos trabajos relativos al karst entre los que
destacan los estudios realizados por el Instituto Tecnológico Geominero de España (Durán y
Heredia, 1997) y por la Universidad Autónoma de Madrid (López Martínez et al., 1998, 2000).
También existen obras de carácter espeleológico (Redondo, 1980), estudios sobre la
hidroquímica de las aguas del sistema kárstico de Valporquero (Durán et al., 1999), así como
trabajos sobre la geomorfología y la evolución del karst (Barea et al., 1999).
9.2.3.1. Litoestratigrafía y estructura geológica
La serie estratigráfica del macizo kárstico de Valporquero (Fig. 10) comienza con rocas
carboníferas de la Formación Alba o Genicera. Se trata de calizas rojas nodulosas en bancos
centimétricos. Su espesor es variable, pero en la zona no sobrepasa los 15 m. A continuación y
de forma gradual se pasa a la Formación Barcaliente, en la que se ha desarrollado el sistema
kárstico de Valporquero. Se trata de calizas grises oscuras, estratificadas en bancos de
dimensiones centiméticas a decimétricas. Su espesor ronda los 300 m. A techo de la Formación
Barcaliente y tras un contacto neto, se encuentran unos niveles de brechas constituidas por
fragmentos carbonatados, cementados por una matriz calcárea, pertenecientes a la unidad
Brechas del Porma (Rodríguez Fernández, 1991). El espesor de la misma no sobrepasa los 20 m
y en la zona próxima a las instalaciones turísticas de la cueva se presenta en forma de relieves
residuales aislados. La formación más potente de las que constituyen el macizo kárstico de
Valporquero es la Formación Valdeteja. Se trata de calizas masivas de color gris claro, cuyo
espesor en la zona sobrepasa los 550 m. En ellas se han desarrollado las Hoces de Vegacervera.
En el apartado 6.1.3. se describen con mayor detalle las diferentes formaciones que conforman
el macizo kárstico de Valporquero.
El macizo de Valporquero presenta una estructura geológica en forma de sinclinal
vergente hacia el sur (Fig. 9). En el flanco norte de esta estructura, donde el buzamiento
subvertical y la intensa fracturación han favorecido la karstificación, se localiza la Cueva de
Valporquero. La serie carbonífera que conforma el karst está delimitado tanto a muro como a
techo por fallas inversas de edad hercínica, buzantes unos 75° al norte. El cabalgamiento de
Valporquero constituye el límite norte y el cabalgamiento de Rozo el meridional.
9.2.3.2. Hidroquímica de las aguas subterráneas
La composición química de las aguas subterráneas del macizo kárstico aporta
información sobre la solubilidad de las rocas y sobre la procedencia de los aportes. Para el
estudio hidroquímico se han tenido en cuenta los datos del muestreo realizado en el interior del
sistema kárstico de Valporquero por el Instituto Tecnológico Geominero de España (ITGE) en
el año 1997 (Durán y Heredia, 1997) y los de los estudios efectuados por la UAM (López
Martínez et al., 1998, 2000). Los muestreos de las aguas se han realizado en las siguientes
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fechas: agosto de 1996, 08/09/97 (1997), O1/03/99 (1999a) y 18/09/99 (1999b). La hidrología
del macizo ha sido tratada anteriormente en el apartado 7.2. Las cifras entre paréntesis
corresponden a como se han indicado en las tablas.
Los puntos donde se han tomado las muestras de agua son los siguientes (Fig. 50):
Estación 1: Entrada a la Cueva de Valporquero
Estación 2: Conexión con el curso activo
Estación 3: Sala Peñalba
Estación 4: La Covona
Estación 5: Surgencia de la Boca del Infierno
Durante el muestreo de las aguas del sistema kárstico de Valporquero, ciertos
parámetros inestables han sido tomados i^i situ. Sus valores están reflejados en la Tabla 1 I.
Para su medida se ha utilizado un electrodo de pH, marca CRISON, con una precisión de ±0,05
unidades de pH y un conductivimetro CRISON con una precisión de ±1 µS/cm. Además se
realizó una volumetría para determinar la alcalinidad de las aguas mediante un kit de campo
HANNA, con una precisión ± 3,5 mg/l.
Las medidas en el campo se han complementado con los análisis químicos completos
realizados en el laboratorio del ITGE, cuyos resultados están señalados en la Tabla 12. Se
aprecia que todas las aguas muestreadas son fundamentalmente bicarbonatadas cálcicas, con
bajos contenidos en Mg y Na. Esta composición es característica de macizos calcáreos y similar
a la obtenida en trabajos anteriores en la misma zona (Durán y Heredia, 1997; Durán ea a1.,
1999).
Se aprecian valores algo más altos de la salinidad (expresada por la conductividad
eléctrica) en la Estación l, con concentraciones más elevadas de sodio, potasio, cloruros,
nitratos, materia orgánica y sílice. Por otra parte, entre la entrada a la Cueva de Valporquero
(Estación 1) y La Covona (Estación 4) se aprecia (Tabla 12) una disminución de la
conductividad eléctrica y en general de los contenidos iónicos, lo que induce a pensar en la
influencia, dentro del sistema kárstico, de aportes de aguas menos mineralizadas las cuales
provocan una dilución de las concentraciones.
Los valores de temperatura en las aguas subterráneas dentro del karst, vienen
determinados por las condiciones ambientales del entorno (Tabla 1 1). Excepto en la Estación I,
que posee una clara influencia de los agentes atmosféricos externos, el resto de las muestras
presentan, una temperatura media de las aguas del endokarst de 8,3 °C.
Es de destacar el mayor contenido en bicarbonatos y en nitratos (Tabla 12) de la
Estación 1 frente a los obtenidos a la salida del río subterráneo en La Covona (Estación 4). Este
hecho puede atribuirse a que la entrada de la Cueva de Valporquero se encuentra próxima al
pueblo y aguas abajo de una zona de pastos con un desarrollo relativamente importante de
suelo, lo que favorece el aumento de CO, edáfico y por lo tanto también la capacidad del agua
para disolver los carbonatos, además de una mayor concentración de materia orgánica y de
nitratos en las aguas. Por el contrario, los aportes de aguas que Ilegan al río subterráneo
proceden del sur del macizo, donde la recarga se produce en zonas altas a través de lapiaces
desnudos, con suelos poco desarrollados o inexistentes, lo que permite una rápida infiltración y
circulación vertical del agua y por lo tanto un menor contenido iónico en la misma. La
comparación con aguas del macizo de Fresneda, cuyos contenidos iónicos son también más
bajos (Estación 5) y donde no existen núcleos de población ni suelos favorables par a la
ganadería, pone de manifiesto el efecto del impacto antrópico sobre las aguas subterráneas.
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A1 comparar los resultados anteriores con los obtenidos por el ITGE en los muestreos
realizados en agosto de 1996 (Durán y Heredia, 1997), se aprecia cierta sitnilitud entre ellos
(Tabla 13). Únicamente tres de estos puntos de muestreo coinciden con las estaciones de los
años 1997, 1999a y 1999b, son: Estación 1, Estación 2 y Estación 4. Las aguas a la entrada del
sistema kárstico muestran en ambos casos un mayor contenido iónico, disminuyendo este a
partir del segundo punto de muestreo, lo que indicaría una dilución debida a los aportes de agua
dentro del propio endokarst.
Estación 1 Estación 2 Estación 4
Tem . ambiente (°C) 11,8 94 12




H 7,8 8,2 8,3
Sodio Na+ 5 1 1
Potasio K+ 4 1 1
Calcio Ca2+ 48 42 42
Ma nesio M 2+ 16 13 13
Cloruros C1 5 3 2
Sulfatos SO^ 10 10 5
Bicarbonatos HCO 3 204 157 158
Carbonatos C03 0 10 12
Nitratos N03 8 3 4_
Fosfatos P043 1 0,07 0,09
Sílice Si OZ 7,4 4,3 4,3
Tabla 13. Resultados del los análisis químicos realizados por el ITGE, en agosto de 1996, en el sistema







Fig. 50. Situación de las estaciones de muestreo de aguas en el macizo kárstico de Valporquero.
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9.2.3.3. Geomorfología exokárstica
Los rasgos geomorfológicos generales de la zona han sido estudiados con anterioridad
por Marquínez et a[. (1991), encontrándose reseñados en la memoria de la Hoja del Mapa
Geológico Nacional a escala 1:50.000, n° 103 (Pola de Gordón). En el Mapa Geológico de la
Provincia de León (escala 1:200.000) se hace mención también a las características
geomorfológicas de la región (Rodríguez y Heredia, 1994).
Estudios centrados en el entorno de la Cueva de Valporquero son los realizados por el
ITGE (Durán y Heredia, 1997) y por la UAM (López Martínez et al., 1998) para la Diputación
Provincial de León. En dichos trabajos se incluye un mapa geomorfológico de la cuenca del
arroyo de Valporquero y de las Hoces de Vegacervera. Sobre la geomorfología del macizo
existe también el trabajo de Barea et al. (1998).
Los procesos erosivos y los fenómenos de disolución han modelado intensamente el
macizo kárstico de Valporquero, produciendo una gran diversidad de formas exokársticas.
Destacan por su abundancia y extensión los lapiaces y las depresiones cerradas. Otras formas
erosivas presentes en el área, son las incisiones fluviokársticas o cañones. También cabe
destacar la presencia de depósitos travertínicos bien desarrollados con varios edificios
escalonados, a la salida del sistema kárstico. La distribución de formas y depósitos superficiales
se encuentra representada en el mapa geomorfológico adjunto (Fig. 51).
Lapiaces
Se presentan en todo el macizo kárstico de Valporquero, aunque su distribución y
abundancia es diferente según que se sitúen sobre la Formación Barcaliente o en la Formación
Valdeteja.
En la Formación Barcaliente la existencia de lapiaces está condicionada por la
composición dolomítica de la roca y por existir un mayor desarrollo edáfico sobre ella.
Generalmente los lapiaces se presentan dispersos y semicubiertos por suelos. Ocasionalmente,
en puntos de elevada pendiente, aparecen lapiaces en regueros. Las formas predominantes son
lapiaces alveolares, con kamenitzas y perforaciones cilindroideas.
Los lapiaces en la Formación Valdeteja presentan una gran diversidad de formas y
tamaños, habiéndose formado sobre roca desnuda de composición fundamentalmente calcítica.
Los tipos presentes abarcan desde microlapiaces hasta grandes acanaladuras y formas en
agujas. Son muy abundantes las hendiduras y fisuras ensanchadas por disolución, así como las
superficies planas con lapiaces bien desarrollados, donde los procesos de meteorización
química han actuado a favor del enrejado de fallas y diaclasas de la roca. La acción de la
gelifracción ha jugado también un importante papel, fragmentando la roca y contribuyendo a
recubrir los fondos de las depresiones y hendiduras con una delgada capa de sedimentos con
abundantes restos angulosos de roca.
Depresiones cerradas
Uno de los elementos morfológicos superficiales más destacables del exokarst de
Valporquero son las dolinas, predominando en ellas las formas subelípticas y circulares. Sus
tamaños son muy diversos, variando los diámetros desde pocos metros hasta más de 400 m. Las
dolinas presentan ciertas diferencias morfológicas, según que se encuentren desarrolladas sobre
la Formación Barcaliente o en la Formación Valdeteja.
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Las dolinas desarrolladas sobre la Formación Barcaliente se caracterizan por presentar
fondo plano, bordes suaves y formas redondeadas. El relleno de las mismas está constituido
principalmente por arcillas de descalcificación y materiales detríticos. La mayoría son de
tamaño medio, alrededor de 10 m de diámetro, aunque pueden alcanzar 400 m. Las dolinas son
relativamente abundantes en las proximidades del pueblo de Valporquero de Torío. De grandes
dimensiones es la dolina en la que se sitúa el aparcamiento cercano a la entrada de la Cueva de
Valporquero.
La Formación Valdeteja presenta mayor cantidad de dolinas que la Formación
Barcaliente. Estas son especialmente abundantes en las zonas altas amesetadas, tanto en el
macizo de Valporquero como en el macizo de Fresneda, presentando tamaños que no
sobrepasan los 20 m de diámetro. Sus bordes son abruptos, resultando algunas de ellas puntos
de infiltración localizados hacia el endokarst (torcas, pozos de nieve). La forma en embudo de
estas dolinas propicia que sus fondos se encuentren ocupados por bloques calizos desprendidos
de sus bordes, así como por acumulaciones ricas en materia orgánica y restos vegetales.
El desarrollo de las dolinas parece seguir directrices estructurales, marcadas en el caso
de la Formación Barcaliente por los planos de estratificación y en la Formación Valdeteja por
fallas con orientación SO-NE y N-S.
Otras formas
En el macizo kárstico de Valporquero existen varios cañones, asociados a los dos
cauces fluviales más importantes de la zona: el río Torío y el arroyo de Valporquero. Estas
incisiones fluviokársticas son el resultado del encajamiento de la red fluvial en la cuenca del
Duero, y del levantamiento de la Cornisa Cantábrica durante el Plioceno y el Cuaternario
(Marquínez, 1990).
El arroyo de Valporquero, que discurre en la parte alta de su cuenca por materiales
impermeables, al entrar en contacto con las rocas carbonatadas de la Formación Barcaliente
forma un cañón de unos 500 m de longitud que, en algunos puntos, supera los 25 m de
profundidad. Al principio el cauce del arroyo es plano y con una anchura de varios metros,
circulando sobre sedimentos fluviales. Aguas abajo se torna estrecho y escarpado, formando
varias cascadas al aproximarse a la dolina donde se sitúa la Cueva de Valporquero. Tras 1.500
m de circulación subterránea, el arroyo de Valporquero resurge en La Covona. Antes de unirse
con el río Torío el arroyo forma un angosto cañón de 300 m de longitud, salvando un desnivel
de 60 m gracias a dos cascadas constituidas por edificios travertínicos.
EI río Torío a su paso por el macizo de Valporquero y al atravesar la Formación
Valdeteja ha labrado un profundo cañón, con paredes que alcanzan 500 m de altura, conocido
como Hoces de Vegacervera.
Depósitos
Los principales depósitos superficiales que aparecen en el karst de Valporquero son
arcillas de descalcificación y materiales detríticos que rellenan el fondo de las dolinas. Estos
son especialmente abundantes en las depresiones cerradas formadas sobre la Formación
Barcaliente.
Otros depósitos superficiales son los travertinos. Estos se han formado a la salida de La
Covona, surgencia principal del sistema kárstico de Valporquero, y dan lugar a dos cascadas
escalonadas. La más próxima a la surgencia alcanza una altura de 30 m y la segunda ronda los
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20 m. En la base de esta última existe una surgencia procedente de una cueva de escaso
recorrido que contiene abundantes espeleotemas.
9.2.3.4. Geomorfología endokárstica
La cavidad más importante del macizo de Valporquero es el sistema kárstico del mismo
nombre. Ésta cavidad está formada por una amplia red de conductos subterráneos con un
desarrollo de 3.498 m(Calvo, 1995). Presenta tres accesos naturales, cuyas bocas se encuentran
a diferentes cotas: la Cueva de Valporquero (1.309 m s.n.m.), el Sil de las Perlas (1.360 m) y La
Covona (1.139 m). Recientes investigaciones realizadas en el área, han permitido descubrir una
antigua entrada a la red kárstica de Valporquero, denominada Paleocovona (].260 m). Esta
cueva está actualmente desconectada del resto del sistema subterráneo y su inclusión elevaría el
desarrollo longitudinal del conjunto a 3.524 m(Durán y Heredia, 1997).
Existen diferentes trabajos con referencia al endokarst de la zona (Redondo, 1980),
siendo más abundantes los centrados en el área próxima a la Cueva de Valporquero y la
descripción de la misma (Santamarta, 1974; Sánchez, 1983; Altable, 1992; Baquero, 1992;
Calvo, 1995). Cabe destacar también otros estudios en los que se describen en detalle la
morfología del sistema kárstico de Valporquero (Durán y Heredia, 1997), sus depósitos
endokársticos (Barea et al., 1998a; López Martínez et al., 1998), o los parámetros
microambientales de la cavidad (López Martínez et al., 2000).
A través del sistema kárstico de Valporquero se produce el drenaje subterráneo del
arroyo de Valporquero hacia el río Torío. En la actualidad, el sistema posee 1.300 m de
longitud habilitados para la visita turística (Altable, 1992). Además de su espectacularidad y
belleza, la Cueva de Valporquero posee formas y depósitos endokársticos que contienen una
valiosa información sobre la evolución geológica, geomorfológica y paleoambiental de la zona.
En el macizo de Valporquero existen otras cavidades conocidas de menor importancia y
desarrollo, siendo las más significativas la Cueva de la Reja, el Pozo del Infierno, la Cueva del
Rubio y la Cueva de la Rubia.
9.2.3.4.1. Antecedentes espeleológicos
Conocida por los lugareños desde tiempos remotos, la Cueva de Valporquero recibió
visitas e incursiones desde principios del siglo XX. En 1937 una de esas expediciones
consiguió descubrir el curso activo de la cueva (Santamarta, 1974). En la década de los 50 y
hasta el año 1961, la cavidad fue explorada íntegramente por espeleólogos leoneses de la
Sociedad del Casino de León (Puch, 1987). En 1965 comenzaron las obras de
acondicionamiento para el turismo; en ese momento el desarrollo de la cueva fue estimado en
3.200 m. Durante la Semana Santa de 1982 los grupos de espeleología de la Robla (GER) y de
Matallana (GEM) levantaron una nueva topografía de los conductos explorados, resultando un
desarrollo de 3.120 m(Sánchez, 1983). En la primavera de 1995 el grupo espeleológico de la
Robla efectuó una revisión topográfica, descubriendo nuevas galerías y sumando así algunos
metros más al sistema, con lo que este pasó a tener 3.498 m topografiados (Calvo, 1995).
Recientes estudios espeleométricos en la Cueva de Valporquero revelan un vacío subterráneo
de unos 493.000 m3, de los cuales 261.000 m; corresponden al sector visitable y 232.000 m^ a la
parte no habilitada para el turismo (López Martínez et al., 1998).
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9.2.3.4.2. Sistema kárstico de Valporquero
La Cueva de Valporquero está situada en el fondo de una dolina que actúa como
sumidero del arroyo del mismo nombre. La circulación del agua dentro de la cavidad es en
sentido O-E, coincidiendo con el desarrollo predominante de la karstificación a favor de los
planos de estratificación de la Formación Barcaliente, que presentan la misma dirección citada
y una disposición subvertical.
El desnivel total del sistema subterráneo es de 221 m, si se considera el Sil de las
Perlas, la boca de acceso más alta de las existentes, como cota cero del sistema. La diferencia
de cota entre la entrada principal de la cueva (1.309 m), donde se _infiltra el arroyo de
Valporquero, y la surgencia de La Covona (1.139 m) es de 170 m.
En el sistema kárstico de Valporquero pueden diferenciarse tres niveles o pisos, dos
superiores inactivos o fósiles, y uno inferior activo, por el cual circula en la actualidad el río
subterráneo (Fig. 52). En algunos puntos de la cavidad, los tres pisos se encuentran conectados
mediante galerías y pozos.
Forman parte del sector inactivo las galerías y salas de Pequeñas Maravillas,
Cementerio Estalagmítico, Gran Vía, Columna Solitaria, Grandes Maravillas y Sil de las Perlas,
así como la Paleocovona (Fig. 52). Esta última, en la actualidad desconectada físicamente de
los otros conductos, constituye una antigua surgencia del sistema, correspondiente al periodo en
el que el río subterráneo circulaba por el nivel superior con una pendiente menor que la actual.
La sala más grande de la cavidad es la denominada Gran Rotonda, con un volumen de
vacío subterráneo superior a los 50.000 m^ y una orientación NE-SO, ligeramente diferente de
la dirección general del sistema (E-O). Del nivel intermedio sólo se conoce la sala de las Hadas,
un tramo de galería colgado tras el sifón de las Hadas y una pequeña sala situada bajo el sector
comprendido entre Columna Solitaria y Grandes Maravillas (Fig. 52).
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Fig. 52. Topografía en perfil (A) y en planta (B) del sistema kárstico de Valporquero. Las cifras con
valores negativos corresponden a desniveles, en metros, desde el Sil de la Perlas. Realizada por los grupos
espeleológicos de Matallana y de la Robla, en 1983.
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Tras el sifón situado al final de la sala de las Hadas y después de 133 m de circulación
por galerías totalmente inundadas, el agua resurge en el punto más alto conocido del curso
activo (Fig. 52). En ese lugar su caudal es superior al inicial, debido a los aportes laterales que
vierten directamente al sifón. La morfología general del cauce activo es de tipo cañón, con una
anchura entre 1 y 6 m, y una altura, en muchos puntos, superior a 60 m. A lo largo del mismo
existen varias cascadas y barreras constituidas por coladas estalagmíticas.
Depósitos detríticos
Las galerías del sistema kárstico de Valporquero presentan gran cantidad de sedimentos
detríticos, constituidos por cantos, arenas, limos y arcillas. Estos materiales se disponen en la
cavidad en forma de rellenos sin ordenación interna aparente o bien formando terrazas,
dependiendo del mecanismo de transporte y de la morfología de los conductos.
Las terrazas endokársticas raras veces presentan secuencias complejas en el sistema
kárstico de Valporquero, limitándose, en general, a niveles suspendidos sobre el cauce, el cual
circula sobre un lecho arenoso o de gravas.
Los bloques provienen casi siempre de reajustes geomecánicos del techo de las bóvedas
y de las paredes. Sus dimensiones llegan a superar la decena de metros. Estos bloques son
posteriormente retrabajados por la acción fluvial, reduciéndose su tamaño y redondeándose sus
aristas. La fracción arenosa transportada por el agua produce, además, un pulido característico,
dándoles un aspecto mate.
La descripción de los sedimentos detríticos dentro del sistema kárstico de Valporquero
se ha hecho en función de su situación altitudinal dentro de la cavidad. De modo que, se
describen primero los depósitos más altos y próximos a la entrada de la Cueva de Valporquero,
para continuar con los situados aguas abajo hasta Ilegar a La Covona. La localización de las
terrazas y demás depósitos detríticos estudiados se señala en la Figura 53.
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Fig. 53. Localización en el sistema kárstico de Valporquero de los depósitos detríticos endokársticos
citados en el texto. Las cifras con valores negativos corresponden a desniveles, en metros, desde el Sil de
la Perlas.
139
Barea Lucherra, J. Geo^norfologín ^^ evo/ución pnleoclinrcíticn...
Cerca de la entrada de la Cueva de Valporquero (Punto 1, Fig. 53), junto al camino,
aparecen restos de una terraza fluviokárstica colgada 4 m sobre el actual cauce subterráneo.
Este depósito presenta un espesor inferior a un metro y está compuesto por diferentes lechos de
sedimentos detríticos. La base de dicha terraza la constituyen bloques de tamaño decimétricos.
Hacia el techo, los bloques pasan a gravas subredondeadas incluidas en una matriz arenosa.
Sobre la terraza existen grandes bloques de tamaño métrico que podrían corresponder a
reajustes geomecánicos locales de la bóveda de la sala de Gran Rotonda o bien reflejar
actividad sismotectónica. Unos 15 m más adelante, sobre esta terraza aparecen arenas finas,
bien clasificadas. No se han encontrando restos de fauna en los depósitos citados. En general,
sobre los bloques que recubren a los sedimentos detríticos se ha formado una colada
estalagmítica.
En la entrada a la sala de Pequeñas Maravillas desde la Gran Rotonda, existe un antiguo
nivel de relleno, formado por bloques y cantos subredondeados (Punto 2, Fig. 53). Estos se
encuentran cementados por una matriz arenosa-carbonatada y adheridos en la pared este de
dicha sala, a unos 4 m de altura sobre el recorrido turístico.
Junto a las escaleras de acceso al Cementerio Estalagmítico pueden observarse restos
del antiguo nivel de colmatación que debió existir en parte de la sala de Gran Rotonda (Punto
3, Fig. 53). Las escaleras están construidas sobre estos depósitos. Su espesor supera los 4 m y
está compuesto principalmente por bloques de tamaño decimétrico incluidos en una matriz
arenosa, sin selección aparente. El techo de este nivel de colmatación está formado por una
colada estalagmítica sobre la que se han desarrollado estalagmitas y columnas.
El nivel de colmatación antes señalado puede seguirse a lo largo de la Gran Vía y se
prolonga hasta la entrada de la galería de acceso a la Columna Solitaria, que es el punto más
alto del recorrido turístico. Junto a las escaleras que dan acceso a este lugar (2 m por debajo de
la Columna Solitaria), se encuentra un nivel de sedimentos detríticos adheridos a las paredes
(Punto 4, Fig. 53). Este depósito está formado por cantos subredondeados de hasta 13 cm
(excepcionalmente hasta 16 cm), cementados por una matriz arenosa con abundante grava.
Unos 4 m por encima existen otros dos niveles separados por menos de 1 m. El inferior está
constituido por grandes bloques subredondeados de hasta 40 cm. No se ha podido describir el
nivel superior por encontrarse a más de 8 m sobre el recorrido habilitado.
En la sala de Grandes Maravillas ( Punto 5, Fig. 53) también existen igualmente
sedimentos detríticos. La plataforma construida en la sala se asienta sobre dicho relleno. Este se
compone principalmente de arena y cantos de tamaño centimétrico. Los cantos han servido
como núcleo para la cristalización de los espeleotemas epiacuáticos que existen en la parte baja
de la sala de Grandes Maravillas.
Desde la Gran Rotonda se accede a la sala de las Hadas. En el extremo oriental de esta
última sala existen, sobre las paredes y espeleotemas, abundantes restos de arcillas pardas
(Punto 6, Fig. 53). Su origen es producto de la decantación de materiales finos tras sifonarse
por completo dicha galería. Una evidencia que parece confirmar esta hipótesis es la presencia
de restos vegetales en forma de carbones adheridos sobre las arcillas. Estos carbones podrían
tener su origen en antiguos incendios en la cuenca alta del arroyo de Valporquero,
probablemente provocados con el fin de liberar zonas boscosas para pastos.
En el curso activo del sistema kárstico de Valporquero también existen sedimentos
detríticos, aunque su abundancia es significativamente menor que en las galerías habilitadas
para la visita turística.
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El tramo alto del curso activo, antes de la conexión con el sector turístico, presenta unas
dimensiones algo menores que el resto del río subterráneo. Su anchura varía entre I y 2 m,
ocupando el agua la totalidad del fondo de la galería. Existen abundantes bloques de tamaño
métrico empotrados, producto de los desprendimientos de paredes y techos. Unos 30 m antes
del sifón situado aguas arriba (Punto 7, Fig. 53), existe una galería ascendente donde es posible
observar restos de una terraza, situada 20 m por encima del cauce actual. Este depósito, que
llega a superar en algunos puntos 1 m de espesor, está formado por arenas, en las que es posible
encontrar niveles de cantos subredondeados de hasta 7 cm. Los materiales que constituyen la
terraza tienen un carácter granodecreciente, finalizando con lechos de arenas finas. También
son reseñables las manchas de arcilla, en forma de piel de leopardo, situadas sobre las paredes
de la galería.
Aguas abajo y próximos a la conexión con el Sil de las Perlas se reconocen niveles de
cantos subredondeados, cementados y adheridos a las paredes de ambos lados (Punto S, Fig.
53). Estos depósitos, con un espesor de 50 cm, se sitúan a 60 cm por encima del actual cauce,
en un punto donde la anchura de la galería no supera los 2 m. Pueden distinguirse dos niveles
diferentes, uno inferior, de 30 cm, donde predominan grandes cantos de hasta 30 cm con formas
paralalepipédicas y otro superior, de 20 cm de espesor, en el que los cantos no superan los 6-7
cm. Aguas abajo, estos depósitos son cada vez más escasos y están peor conservados. Unos 50
m más adelante, junto a un resalte de 5 m que forma la galería, se encuentra otro depósito
similar, aunque en este caso los dos niveles de cantos están separados entre sí 1,60 m.
En la Sala de la Prensa, antes de la Sala Peñalba, existe a la derecha una gran colada
que cementa 4 niveles de cantos (Punto 9, Fig. 53). Algunos tiene tamaños próximos a los 30
cm, habiendo quedado al descubierto por la erosión del río. Más adelante ya no se reconoce
este tipo de depósitos, excepto en la cabecera de la Gran Cascada, donde existe un sedimento
similar que tapiza el suelo.
A pocos metros del sifón terminal, antes del lugar conocido por su peculiar morfología
como "la M", y cubriendo parcialmente la sala de las Perlas existe una importante acumulación
de sedimentos detríticos que forman una importante terraza fluviokárstica (Punto 11, Fig. 53).
Esta terraza ha quedado bien conservada gracias a la morfología de la sala en forma de fondo de
saco, lo que ha evitado que los procesos erosivos desmantelarán por completo el depósito. El
espesor de la terraza ronda los 2 m y está formada por diferentes lechos, los cuales son
descritos a continuación de base a techo:
• 65 cm de arcillas masivas.
• 14 cm de gravas subredondeadas, con granoselección positiva, de hasta 3,5 cm de
diámetro.
• 23 cm de cantos redondeados de hasta 8 cm de diámetro.
• 90 cm de arenas con abundantes restos de carbón vegetal.
Unos 30 m aguas arriba de este depósito, en el margen derecho del río subterráneo,
apoyada sobre roca y adosada a la pared, se conserva otra terraza formada por sedimentos
detríticos. Su potencia varia entre 1,75 y 2,27 m(Punto 10, Fig. 53) y la altura respecto al
cauce del río es de 1 m, aproximadamente. En ella pueden distinguirse diferentes niveles
formados de base a techo por:
• 8 cm de cantos subredondeados cementados, de hasta 1 1 cm de diámetro.
• 8 cm de cantos subredondeados, de hasta 7 cm de diámetro.
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• 23 cm de gravas sin matriz. El conjunto presenta carácter granodecreciente. Cerca
de su base aparece un nivel negro, debido a la presencia de óxido de manganeso
que cubre las gravas.
• 65 cm de cantos redondeados de hasta 8 cm, en los que pueden reconocerse dos
secuencias de carácter granodecrecientes. En la inferior, los cantos están unidos por
una matriz arenosa, mientras que la superior no tiene matriz. En ambos casos, en la
base de las secuencias existe un nivel de óxido de manganeso.
• 20 cm de arenas ocres con cantos dispersos.
• 15 cm de cantos redondeados cementados, de hasta 10 cm de diámetro.
La salida al exterior del río subterráneo se produce a través de La Covona. En sus
paredes es posible observar, a unos 4-5 m de altura, una marca oscura producida por el agua.
Esta señal debe corresponder a un nivel de inundación de un periodo en el que el caudal del río
era más elevado. La progresión por La Covona hacia Valporquero se ve interrumpida por la
galería denominada la M. Se trata de una galería en forma de tubo, con un diámetro que no
supera 1,5 m. Su nombre es debido a la característica forma similar a la letra eme, formándose
en su punto más bajo un pequeño sifón temporal. EI río subterráneo, sin embargo, circula
actualmente por un sifón que surge al final de la galería de La Covona. En un lateral de esta
galería, antes de acceder a la M, existe una terraza constituida por sedimentos detríticos
fluviokársticos (Punto 12, Fig. 53). Su espesor ronda los 2 m y está compuesta por arenas y
arcillas. Esta terraza ha colmatado la antigua galería que conectaba directamente con el curso
activo de Valporquero, por lo que su génesis y características sedimentológicas son análogas al
depósito existente al final de la Sala de las Perlas (Punto 11, Fig. 53).
Depósitos de precipitación química
Los depósitos de precipitación química son muy abundantes en el sistema kárstico de
Valporquero, con especial profusión en los niveles inactivos (Fig. 54). Las salas de Pequeñas
Maravillas y, sobre todo, de Grandes Maravillas son un buen ejemplo de ello. Estalactitas,
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Fig. 54. Localización en el sistema kárstico de Valporquero de los depósitos de precipitación química
citados en el texto. Las cifras con valores negativos corresponden a desniveles, en metros, desde el Sil de
la Perlas.
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Además de las morfologías anteriores, formadas todas ellas en condiciones subaéreas,
existen en la cavidad espeleotemas epiacuáticos visibles en Pequeñas Maravillas, Grandes
Maravillas y Sil de las Perlas. En estos dos últimos lugares existen todavía lagos residuales, que
responden a antiguas fases de inundación o a períodos de aguas más altas. Este hecho es
observable al conservarse varios niveles continuos, en forma de aceras calcíticas, alrededor del
perímetro de las salas citadas. En el caso de Grandes Maravillas el más alto de estos niveles se
encuentra unos 8 m por encima del punto más bajo de la sala. Las morfologías más comunes
entre los espeleotemas epiacuáticos son las piñas y las formas mamelonares, estas últimas
propias de precipitación calcítica alrededor de cantos.
Algunos espeleotemas de la cavidad muestran evidencias de haber sufrido
deformaciones, parte de ellas posiblemente de origen sismotectónico, durante o después de su
formación. Este puede ser el caso de algunas estalagmitas inclinadas en Grandes Maravillas y
Gran Rotonda, o de las acumulaciones de grandes bloques y fragmentos de espeleotemas caídos
(Cementerio Estalagmítico, Gran Vía y Hadas).
En la sala de Gran Rotonda, próxima a la entrada al sistema kárstico, las estalactitas son
muy abundantes, así como las coladas. En el lateral meridional de la sala, frente a la entrada a
Pequeñas Maravillas, existe una gran colada estalagmítica, de más de 20 m de altura,
procedente de una galería colgada (Punto 13, Fig. 54). Esta ocupa parte de la sala y cubre
parcialmente los grandes bloques existentes en el lugar, procedentes de reajustes geomecánicos
del techo. Cabe destacar, igualmente, el conjunto de gours formados por el tributario del río de
Valporquero procedente de Pequeñas Maravillas ( Punto 14, Fig. 54). En la parte más baja de
la sala existen estalagmitas con morfología planar, debido a la gran altura a la que se sitúan los
goteos que las alimentan (Punto 15, Fig. 54).
Desde la sala de Gran Rotonda se accede a Pequeña Maravillas; esta última sala se
caracteriza por presentar abundantes estalactitas, estalagmitas y columnas de gran tamaño
(Punto 16, Fig. 54). Algunas de las columnas superan los 6 m de altura. Cabe destacar la
existencia en la sala de dos pequeños lagos, en los que sobre la superficie del agua puede
observarse calcita flotante, además de espeleotemas epiacúaticos formados alrededor de
estalagmitas y columnas.
En la sala de las Hadas y a través de una serie de cascadas, circula el río subterráneo
hasta desaparecer en un sifón. Los espeleotemas aquí son menos abundantes que en las salas
anteriores, pero es fácil observar estalactitas, estalagmitas y columnas de tamaño decimétrico
(Punto 17, Fig. 54).
En el extremo NE de la Gran Rotonda se abre la Gran Vía. Se trata de una galería
colgada, situada a unos 15 m de altura sobre la sala, con más de 400 m de longitud y una
orientación O-E, formada claramente a favor de los planos de estratificación. Su morfología es
de tipo cañón, con altos techos y paredes subverticales. La galería comienza por el extremo
oeste en el denominado Cementerio Estalagmítico. En este lugar abundan las estalactitas y
estalagmitas de tamaño métrico, rotas y caídas en el suelo, que han sido posteriormente
recubiertas por nuevos espeleotemas, sobre todo coladas y estalagmitas.
' Algunos metros más adelante, la Gran Vía muestra dimensiones más amplias y es
posible observar mejor la morfología en cañón de la galería. Los espeleotemas aquí no son tan
abundantes como en otros sectores de la cueva, encontrándose en los laterales del recorrido
turístico algunas estalagmitas de escasa altura con la superficie de coronación plana, como las
descritas en Pequeñas Maravillas ( Punto 18, Fig. 54).
143
Barea Ludte^ta, J. Geomo^fologín ^• evoluciór: pnleodirnótiai...
En el extremo este de la Gran Vía se abre la sala de Grandes Maravillas. Esta sala se
caracteriza por la abundancia y la variedad de espeleotemas, siendo posible observar
estalactitas, estalagmitas, columnas, banderas, espeleotemas epiacuáticos y coladas (Punto 19,
Fig. 54). Algunas de estas formaciones tienen longitudes métricas y diámetros que pueden
superar un metro. Es destacable también la presencia, sobre todo en la parte más baja de la salas
de abundantes formas mamelonares y en piña, como resultado de la cristalización de grandes
cristales romboédricos de calcita, denominados spar o cristales en diente de perro. Para su
formación se deben cumplir tres condiciones: que se formen bajo una lámina de agua
sobresaturada en carbonato cálcico, ausencia de turbulencias o agitación y períodos de tiempo
suficientemente prolongados como para permitir el crecimiento.
La amplia variedad de formas y tipos de espeleotemas presentes en la sala de Grandes
Maravillas, pone de manifiesto una evolución compleja, en la que pueden reconocerse varias
etapas de concrecionamiento:
- una primera fase de espeleotemas subaéreos, con la generación de estalagmitas.
- formación posterior de espeleotemas epiacuáticos escalonados en diferentes episodios.
Puede reconocerse un nivel de inundación o subida del nivel de agua del lago de hasta
10 m sobre el fondo.
- última generación de espeleotemas, con la formación de estalactitas, estalagmitas y
coladas sobre algunos espeleotemas epiacuáticos.
El Sil de las Perlas es una sima cuyo acceso se realiza a través de una pronunciada
rampa que finaliza en un pozo vertical de 25 m, abierto en el techo de una gran sala (35 x 25 x
25 m). Esta sala, como el resto de la Cueva de Valporquero, se encuentra formada a favor de
planos de estratificación de la Formación Barcaliente. La cavidad presenta abundantes formas
reconstructivas, como estalactitas, estalagmitas, coladas, gours y espeleotemas epiacuáticos. En
la vertical del pozo de acceso, se ha formado un lapiaz de pared producido por el goteo
continuo desde el techo, este proceso afecta tanto a la roca como a los espeleotemas próximos
(Punto 20, Fig. 54). Existen, igualmente, gran cantidad de bloques de tamaño métrico, fruto de
los desprendimientos y reajustes de bóveda. Sin embargo, estos se encuentran parcialmente
cubiertos por coladas y estalagmitas, lo que pone de manifiesto la importancia del fenómeno de
concrecionamiento en este sector del sistema kárstico.
Si continuamos descendiendo por el Sil de las Perlas, nos situaremos en otra sala que da
acceso al curso activo de la Cueva de Valporquero. Este lugar se encuentra parcialmente
inundado por un lago, de unos 40 cm de profundidad, siendo visibles varios niveles de
inundación marcados por aceras de calcita, situándose el más alto de ellos a 2 m del suelo
(Punto 21, Fig. 54). Debajo de él aparecen los espeleotemas epiacuáticos recubriendo las
estalactitas. En los bordes de estas aceras existe una generación posterior de espeleotemas en
forma de estalactitas y banderas. Por su situación dentro del sistema kárstico y la similitud de
sus formas reconstructivas, esta sala correspondería a la prolongación de Grandes Maravillas.
En la parte alta del curso activo del sistema kárstico de Valporquero, aguas arriba de la
conexión de la galería que enlaza con el sector turístico, no se reconocen prácticamente
espeleotemas. Únicamente próximos al sifón donde existe una galería ascendente aparecen
algunas estalactitas (fistulosas y excéntricas) y estalagmitas de tamaño centimétrico (Punto 22,
Fig. 54). También cabe destacar la existencia, en este lugar, de manchas de arcilla sobre las
paredes que dan un aspecto tipo piel de leopardo.
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En la conexión del sector turístico con las galerías activas existen restos de un antiguo
nivel de relleno. Este viene marcado por una gruesa colada estalagmítica situada a 20 m de
altura sobre el lecho actual del río subterráneo de Valporquero (Punto 23, Fig. 54). Dicha
colada tiene un espesor de 80 cm y conserva en su base cantos subredondeados de hasta 15 cm
de diámetro. Unos 90 cm por encima de ella se encuentra otra colada con un espesor de 2,8 m y
con cantos adheridos a su base. Esta es más oscura que la anterior y tiene un contenido mayor
en material detrítico. Por su situación dentro del contexto de la galería puede decirse, a falta de
datación, que dicha colada debe ser anterior a la existente por debajo de ella.
Aguas abajo de la conexión con el sector turístico, el cauce subterráneo transcurre
sobre coladas estalagmíticas formadas en el lecho del río. En ocasiones engloban terrazas de
cantos subredondeados formando depósitos adheridos a las paredes. Próximos a la vertical que
conecta el Sil de las Perlas con el curso activo de Valporquero, existen pequeños espeleotemas
en forma de uña tapizando las paredes. En este punto las coladas formadas en el cauce han
creado barreras y represamientos en forma de grandes gours ( Punto 24, Fig. 54).
La Sala de la Prensa es un ensanchamiento de forma circular del curso activo, que se
caracteriza por presentar abundantes espeleotemas, sobre todo coladas parietales y estalactitas
de tamaño métrico (Punto 25, Fig. 54). Además en el centro de la misma se ha formado una
colada de color blanco de un metro de altura cubierta por microgours.
Aguas abajo de la Sala de la Prensa, debido a que los desniveles a partir de este punto
son mayores, las barreras formadas por coladas estalagmíticas se encuentran parcialmente
erosionadas y excavadas por el río. Estas debieron formar lagos a lo largo de todo el cauce, en
momentos en que el caudal era inferior al actual. Las estalactitas y banderas son frecuentes en
las zonas altas del curso activo (Sala de la Prensa, conexión con el Sil de la Perlas, etc.)
disminuyendo su abundancia según nos desplazamos aguas abajo.
Tras la Gran Cascada se abre una pequeña sala donde existen tres grandes estalagmitas
de color blanco (Punto 26, Fig. 54). En un lateral, protegida de la acción erosiva de las aguas,
se ha formado una gran colada de color blanco, procedente de un pequeño conducto colgado.
Posteriormente y hasta alcanzar la Sala de las Perlas no se encuentran más espeleotemas de este
tipo. Sin embargo, siguen existiendo coladas formadas en el cauce del río, tanto en los tramos
horizontales como en las cascadas (Cascada del Cable, Cascada de la Dificultad, Paso de la
Muerte). Los saltos de agua han favorecido los procesos de precipitación, debido a la pérdida
brusca de COZ. Estas coladas formadas en el lecho del río presentan marcas evidentes de
erosión, como ocurre con las existentes aguas arriba.
Los últimos metros del cauce activo hasta alcanzar La Covona no presentan
espeleotemas, predominando las formas de erosión, como marmitas y golpes de gubia.
9.2.3.4.3. Otras cavidades
En el Macizo de Valporquero existen otras cavidades de menor desarrollo, asociadas a
la Formación Valdeteja. La mayor parte de éstas se sitúan en las Hoces de Vegacervera, como
es el caso de la Cueva de la Reja, el Pozo del Infierno, la Cueva del Rubio y la Cueva de la
Rubia (Fig. 51). También existen otras cavidades de menor envergadura situadas en las paredes
del cañón, y cortadas por la incisión del río Torío. Estas se encuentran actualmente colgadas
varias decenas de metros sobre el cauce del río, marcando antiguos niveles de base para la
karstificación que afectaron al macizo.
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La Cueva de la Reja (Fig. 51), situada en la margen occidental del río Torío, funciona
como surgencia esporádica del sistema kárstico de Valporquero después de lluvias fuertes o en
época de deshielo.
EI Pozo del Infierno (Fig. 51) se abre en la margen oriental del río Torío y es la
principal surgencia del Macizo de Fresneda. Se trata de una cavidad inundada, con un caudal
medio de 90 1/s, situada 2 m por encima del lecho del río. Las exploraciones subacuáticas
realizadas en dicha cueva han permitido descubrir que el agua circula 44 m por debajo del
cauce actual del Torío antes de salir a la superficie.
Las cuevas de la Rubia y del Rubio (Fig. 51) se encuentran en el Macizo de Fresneda, a
la salida de las Hoces de Vegacervera. La Rubia se sitúa a 1.400 m s.n.m. Es una cavidad
horizontal con un desarrollo de 200 m, cuyo suelo está cubierto por sedimentos detríticos de
origen alóctono (Redondo, 1980). Unos 100 m por debajo de ella, se encuentran la Cueva del
Rubio y la Cueva del Balcón, con desarrollos cercanos a los 800 m y 200 m, respectivamente.
Estas cavidades están actualmente separadas por un porche exterior, que debió formar parte de
una antigua galería exhumada. En la Cueva del Rubio cabe destacar la presencia de
espeleotemas epiacuáticos en forma de grandes cristales de calcita similares a los existentes en
la Sala de Grandes Maravillas de la Cueva de Valporquero.
En los sectores altos y amesetados de los macizos de Valporquero y de Fresneda son
frecuentes las simas, pozos y sumideros (Cueva Moruquín), cuyas profundidades no sobrepasan
los 90 m(Redondo, 1980). A partir de esta profundidad, todas las cavidades reconocidas se
encuentran taponadas por bloques y sedimentos detríticos que impiden conectar físicamente las
zonas de alimentación con la red inferior de conductos freáticos que drena ambos macizos.
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10. PETROLOGÍA DE LOS MACIZOS KÁRSTICOS
Con el fin de caracterizar los materiales sobre los que se desarrollan los fenómenos
kársticos en los macizos estudiados en el presente trabajo, hemos estudiado las características
petrológicas de las rocas que los constituyen. Para ello, se emplearon diversos métodos que han
puesto de manifiesto la heterogeneidad petrológica existente.
Se han tenido en cuenta los trabajos previos realizados sobre las rocas carbonáticas de
los afloramientos cretácicos de la provincia de Segovia (Mingarro y López Azcona, 1974,
1975), así como los estudios de carácter litoestratigráfico Ilevados a cabo por Gil (1993) en las
provincias de Madrid y Guadalajara, complementándolos con observaciones propias de los
materiales que conforman los macizos kársticos del borde sur del Sistema CentraL Los
muestreos se realizaron en las diferentes formaciones karstificables tomando, en ocasiones,
muestras de roca en el interior de cavidades. A partir de estos muestreos de rocas se obtuvieron
láminas delgadas para el estudio con el microscopio petrográfico. También se efectuaron
calcimetrías con el fin de determinar el contenido en carbonato de las muestras.
10.1. Sistema Central
En sus estudios, Mingarro y López Azcona (1974) diferencian dos conjuntos en la serie
carbonatada cretácica de la provincia de Segovia: uno basal constituido principalmente por
calizas y otro, superior, de carácter dolomítico. Los términos calizos comprenden calizas puras
y calizas poco dolomíticas, con menos del 25% de dolomita y más del 75% de calcita. En los
términos dolomíticos aparecen dolomías y dolomías poco calcáreas con más del 75% de
dolomita y menos del 25% de calcita. La distribución geográfica de estas rocas también varía,
siendo las dolomías más abundantes hacia el NE de la provincia (Segovia, Pedraza, Sepúlveda
y Pradales). Sobre el terreno se puede comprobar como la mayor parte de los fenómenos
exokársticos se concentran en el conjunto superior de carácter dolomítico. Algo similar ocurre
con las cavidades más importantes del área (Cueva de los Enebralejos, Cueva del Jaspe, Cueva












Cueva de la Puerta de la Villa
Cueva de los Enebralejos
Cueva delJaspe
Cueva de la Griega
Cueva de los Derrumbes
Cueva Pepón
Fig. 55. Situación de las principales
cavidades del área de Prádena-
Pedraza dentro de las unidades
litoestratigráficas detinidas por
Alonso ( 1981) y Floquet et crl.
(1982). 1, Dolomías tableadas
Caballar (Coniaciensej; 2,
Areniscas dolomíticas de Hontoria
(Santoniense); 3, Dolomías de
Montejo (Santoniense superior) y 4,
Dolomías de Valle de Tabladillo
(Campaniense).
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Con el fin de realizar el estudio petrológico de los macizos kársticos del borde sur del
Sistema Central se han tomado 55 muestras de roca, en diferentes lugares y posiciones
estratigráficas, abarcando los principales macizos kársticos existentes (Fig. 56). Tras su
estudio, mediante microscopio petrográfico hemos podido diferenciar, en base a las
características texturales y composicionales, dos conjuntos litológicos en la serie carbonatada
cretácica. Un conjunto inferior, y otro superior, más potente. La edad de los mismos, én base a
los estudios estratigráficos de Gil (1993) y García et al. (1996), es Turoniense medio al
Santoniense, para el inferior y Santoniense superior-Campaniense, para el superior.
Conjunto inferior
El conjunto inferior está constituido, de base a techo, por la Formación Calizas
dolomíticas de la Tranquera y la Formación Calizas nodulares de Hortezuelos (las
características y posición estratigráfica de cada una de las formaciones están recogidas en el
apartado 6.1.1.). Los primeros tramos de la Formación Calizas dolomíticas de la Tranquera
están constituidos por materiales calcareníticos con cuarzo detrítico y cemento carbonático
(muestras 24 y 25) (Tabla 14). La parte superior la constituyen rocas de facies tipo tivackesto^ie
a mudstone (muestras 8, 10, 13, 19, 20, 21, 22, 23, 26, 27, 28). Estas rocas contienen
abundantes fragmentos de conchas de bivalvos y otros fósiles (ostrácodos, gasterópodos,
braquiópodos, placas de equinodermos), además de restos de oolitos y peloides. El contenido
en barro micrítico va en aumento según subimos de posición dentro de la Formación Calizas
dolomíticas de la Tranquera, siendo este el componente mayoritario en la muestra 28. Dicha
formación se presenta en los afloramientos como rocas de color claro (amarillo, blanco crema)
y son fácilmente reconocibles por su aspecto de calizas litográficas.
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Fig. 56. Situación de las rocas muestreadas para el estudio petrológico en los afloramientos carbonatados
cretácicos del borde sur del Sistema Central.
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Sobre la anterior formación aparecen las Calizas nodulares de Hortezuelos. Estas
comienzan por términos calcareníticos (muestra 29) con abundante cuarzo. Sin embargo, el
resto de la formación presenta características más homogéneas, con facies tipo merclsto^le,
donde el barro micrítico es el constituyente predominante (muestras 30, 31, 32, 33, 34, 35, 37 y
55), siendo los niveles calcareníticos menos abundantes que en la Formación Calizas
dolomíticas de la Tranquera.
En general, dentro del conjunto inferior y de base a techo, se puede apreciar como el
medio de sedimentación evoluciona gradualmente desde medios próximos a tierras emergidas
con aporte de terrígenos (cuarzo), pasando por una fase de sedimentación en condiciones de
alta energía correspondiente a ambientes cercanos a playas o plataforma somera (ooides y
restos de bioclastos), para finalizar en un medio más tranquilo, tipo ingooji o plataforma más
profunda (deposición del barro micrítico).
Los resultados obtenido mediante calcimetrías (Tabla 14) muestran que el conjunto
inferior está constituido fundamentalmente por calizas, cuyo contenido en carbonato cálcico
oscila entre el 79,7% y el 100%. Únicamente las muestras 8, l3, 29, 33 y 59 tienen una







8 19 80 ^ Calizas de la Tran uera
10 92,2 l, l Calizas de la Tran uera
13* 18,9 75,5 Calizas de la Tran uera
19* 79,7 18,3 Calizas de la Tran uera
20* 99,7 Calizas de la Tran uera
21* 93,3 Calizas de la Tran uera
22* 87,1 Calizas de la Tran uera
23* 99 Calizas de la Tran uera
24 85,2 1,4 Calizas de la Tran uera
25 95 Calizas de la Tran uera
26 92,5 1,6 Calizas de la Tran uera
27 92,5 4,9 Calizas de la Tran uera
28 92,3 Calizas de la Tran uera
29 8 73,7 Calizas de Hortezuelos
30 97,2 Calizas de Hortezuelos
31 95,6 Calizas de Hortezuelos
32 100 Calizas de Hortezuelos
33 29,5 69,5 Calizas de la Tran uera
34 94 5 Calizas de Hortezuelos
35 96 4 Calizas de Hortezuelos
37 91,2 7 Calizas de Hortezuelos
55 51,8 49 Calizas de Hortezuelos
59* 24,5 70,8 Calizas de la Tran uera
62* 91,3 8,6 Calizas de la Tran uera
Tabla 14. Resultado de las calcimetrías realizadas en las rocas del conjunto inferior.
Situación de las muestras indicada en la Fig. 56 (* muestras tomadas en el interior de una
cavidad).
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Conjunto superior
El conjunto superior está constituido, de base a techo, por la Formación Calizas de
Hontoria del Pinar y la Formación Calizas del Burgo de Osma. Sobre el terreno se presenta en
forma de escalones que, en ocasiones, pueden tener varias decenas de metros de altura
(Patones, Retiendas, Tamajón). Las características petrológicas de los materiales que
constituyen ambas formaciones son muy similares. Se trata de rocas de tipo grainstone
(doloesparita o dolomicrita), con fantasmas de cristales sustituidos y sin fósiles. Estas han
evolucionado desde facies mudstone, por procesos de recristalización y dolomitización
secundaria, pasando a dolomías y calizas recristalizadas donde las estructuras sedimentarias y







1 25,2 74 Calizas de Hontoria del Pinar
4 6,6 92,4 Calizas del Bur o de Osma
5 18 80,4 Calizas de Hontoria del Pinar
7 14,1 85,4 Calizas del Bur o de Osma
14 20,4 78,8 Calizas de Hontoria del Pinar
15 9,6 90 Calizas de Hontoria del Pinar
16 15,8 84 Calizas de Hontoria del Pinar
17 13 85,6 Calizas de Hontoria del Pinar
18 19,2 80 Calizas del Bur o de Osma
36 10 89,3 Calizas del Bur o de Osma
38* 45,8 54,7 Calizas de Hontoria del Pinar
40* 24,7 75 Calizas de Hontoria del Pinar
41* 19,9 79 Calizas de Hontoria del Pinar
42 15,4 83,5 Calizas del Bur o de Osma
43* 13,1 84,1 Calizas del Bur o de Osma
44 16 82,9 Calizas del Bur o de Osma
45 16 83,4 Calizas del Bur o de Osma
46 7,2 91,9 Calizas del Bur o de Osma
47 43,3 55,4 Calizas de Hontoria del Pinar
48* 12 83,9 Calizas de Hontoria del Pinar
49* 9,2 90 Calizas del Bur o de Osma
50 35,5 64 Calizas de Hontoria del Pinar
51* 13,6 86 Calizas del Bur o de Osma
52 18 80,7 Calizas de Hontoria del Pinar
53* 14 85,3 Calizas del Bur o de Osma
54 17,6 81,7 Calizas del Bur o de Osma
56* 13,2 85,9 Calizas del Bur o de Osma
57 13,4 86 Calizas del Bur o de Osma
58* 23,7 75,8 Calizas del Bur o de Osma
60 60,6 38,7 Calizas de Hontoria del Pinar
61 5,9 58,8 Calizas de Hontoria del Pinar
Tabla 15. Resultado de las calcimetrías realizadas en las rocas del conjunto superior.
Situación de las muestras indicada en la Fig. 56 (* muestras tomadas en el interior de
una cavidad).
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Pertenecen a la Formación Calizas de Hontoria del Pinar las muestras 1, 5, 14, 15, 16,
17, 38, 40, 41, 47, 50, 52, 60 y 61 (Tabla 15). La Formación de Calizas del Burgo de Osma está
representada, a su vez, por las muestras 4, 7, 18, 36, 42, 43, 44, 45, 46, 48, 49, 51, 53, 54, 56,
57 y 58.
En cuanto a la petrografía de estas rocas, cabe destacar que el tamaño de los cristales
de la Formación Calizas de Hontoria del Pinar es mayor que en la Formación de Calizas del
Burgo de Osma. Las calcimetrías realizadas (Tabla 15) también revelan un contenido medio en
carbonato cálcico superior en la primera de estas formaciones (un 23% frente a un 12,5%).
Esto provoca que las rocas de la Formación Calizas del Burgo de Osma tengan un carácter más
dolomítico que las de la Formación Calizas de Hontoria del Pinar.
Las formas kársticas son el resultado de interacciones físico-químicas sobre rocas de
carácter soluble (calizas, dolomías, yesos, y otros), donde los procesos de disolución tienen un
papel preponderante. Ensayos realizados en laboratorio muestran que la disolución de las rocas
carbonatadas, va siempre acompañada de una disgregación mecánica de los agregados
cristalinos (Roques y Ek, 1973). Esta disgregación es función de las características petrológicas
(tamaño de los cristales, tipo de cemento, porosidad, porcentaje de aloquímicos e insolubles,
etc.). En el caso de las rocas de composición dolomítica éste fenómeno se produce en mayor
grado (Dodge, 1979).
Un análisis microscópico de las rocas afectadas por procesos de disolución, pone en
evidencia el carácter selectivo de dichos procesos. Roques y Ek (1973) observan en sus
estudios que:
- los cementos de tipo micrítico (< 4 µm) se disuelven mejor que los cementos de tipo
esparítico (20 a 100 µm).
- los aloquímicos quedan en relieve respecto al cemento micrítico al sufrir disolución.
Para rocas de carácter dolomítico la disolución es más lenta, aunque el mayor grado de
porosidad secundaria que presentan las dolomías puede llegar a contrarrestar este efecto. En
rocas doloesparíticas (cristales de 50 a 100 µm), la disolución provoca una disgregación de
cristales importante, que caen por gravedad formado arenas dolomíticas. Este fenómeno es bien
reconocible tanto en superficie como en el endokarst en toda la zona estudiada.
La densidad media de la dolomita es 2,87 g/cm' siendo, por lo tanto, algo más densa
que el resultado teórico de la mezcla entre CaCO^ y MgCO,, que sería 2,84, lo que produce una
retracción de la roca, provocada por la formación de los cristales de dolomita (Nicod, 1971). La
consecuencia más directa de este fenómeno es el aumento de la porosidad secundaria, que en
algunos casos puede llegar a alcanzar hasta el 20% en la roca. Para algunos autores el aumento
de la porosidad estaría también en conexión con el aumento en la relación catiónica rMg/rCa
(Nicod, 1971). Otro aspecto singular de los procesos de dolomitización es el de no afectar por
igual a las rocas en las que se produce. Ello vendrá dado por las condiciones ambientales antes
de los procesos de diagénesis (sedimentación, disposición y naturaleza de los materiales
afectados, entre otros). Estas variaciones provocan que existan en una misma formación rocosa
diferentes grados de dolomitización y por lo tanto de porosidad primaria. Así es posible
explicar los fenómenos de disolución diferencial y la distribución desigual de los fenómenos
kársticos observada en los macizos kársticos de ambos bordes del Sistema Central.
En el campo se aprecian evidencias claras del distinto grado de karstificación existente
en el conjunto inferior (calizo) y en el conjunto superior (dolomítico). Este hecho debe ser
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atribuido a las diferencias petrológicas de ambos. Los fenómenos kársticos superficiales en el
conjunto inferior están muy poco desatrollados o están ausentes. Esto es debido a que la
disolución se ve frenada, en parte, por el elevado contenido en detríticos de la roca (arcilla de
descalcificación, cuarzo detrítico, y otros elementos insolubles). En el conjunto superior
existen, sin embargo, numerosas formas superficiales de tipologías variadas (lapiaces y relieves
ruiniformes). Ello se debe a que las dolomías (tipo grainstone) se prestan mejor a la erosión
por disolución del cemento y la liberación de granos (Roques y Ek, 1973; Dodge, 1979).
Los fenómenos endokársticos son, igualmente, más abundantes y de mayor desarrollo
en el conjunto superior, como lo demuestra la existencia de múltiples cavidades (Cueva de los
Enebralejos, Cueva Nueva, Sima Fliper, Cueva del Reguerillo, Cueva de la Escarihuela, entre
otras) (Figs. 55 y 57). Sin embargo, en el conjunto inferior se conocen algunas cuevas de cierta
envergadura en el área de Tamajón (Sima de los Enebrales y Cueva de Santiago, por ejemplo)
(Fig. 57). El escaso número de cavidades existentes en el conjunto inferior puede ser atribuido
al mayor contenido de detríticos en la roca, los cuales pueden llegar a colmatar las fisuras y
conductos, deteniendo los procesos de karstificación, lo que justificaría, por ejemplo, la
ausencia de cavidades en la Formación Calizas nodulares de Hortezuelos en el borde sur del
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Fig. 57. Situación de las principales cavidades del borde sur del Sistema Central dentro de las unidades
litoestratigráficas cretácicas carbonatadas definidas por Gil y García (1996). I, cuevas de El Molar; 2,
surgencia de El Espartal; 3, Cueva de Peñarrubias y Cueva ESP l; 4, Cueva de los Alcores; 5, Cueva del
Lobo; 6, Cueva de San Román; 7, Cueva de los Retamales y Cueva de la Escarihuela; 8, Cueva del
Reguerillo y Cueva de la Campana; 9, Sima del Caballo; 10, Cueva de la Bruja; 1 1, Cueva de la Cabra;
12, Sima Fliper; 13, Cueva Remigín y Cueva del Chorrillo; 14, Cueva Vial; 15, Sima de los Enebrales y
Cueva de la Salamandra; 16, Cueva de Santiago; 17, Cueva del Gorgocil y 18, Cueva del Congosto y
Cueva de las Pinturas.
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10.2. Macizo de Valporquero
Con el fin de caracterizar desde el punto de vista petrológico las rocas del macizo de
Valporquero se han tomado 6 muestras, correspondientes a las diversas formaciones
estratigráficas en las que se desarrollan los fenómenos kársticos. Estas rocas corresponden a las
estudiadas por López Martínez et al. (1998), donde puede consultarse una descripción







Fig. 58. Situación de las rocas muestreadas para el estudio petrológico del macizo kárstico de
Valporyuero.
Las muestras R1 y R2 fueron tomadas en las proximidades de la entrada de la Cueva de
Valporquero y la muestra RS en las Hoces de Vegacervera, junto al río Torío, con el fin de
poder detectar posibles cambios laterales de facies; las tres muestras pertenecen a la Formación
Barcaliente. Tanto R1 como R2 tienen características petrológicas similares, ya que se trata de
dolomías (dolostone) con textura xenotópica y venas rellenas de calcita espática. El tamaño de
grano oscila entre 0,12 y 0,22 mm. Los procesos de dolomitización han borrado la textura y
composición original de la roca, por lo que no conservan restos paleontólogicos. Contienen,
además, numerosas inclusiones pulverulentas de color negro dentro de los cristales,
constituidas por óxidos de hierro, manganeso y material carbonoso.
La muestra RS corresponde a una caliza recristalizada con textura granoblástica y
tamaño de grano 0,022 mm. Los intensos procesos de recristalización sufridos por la roca han
borrado la textura original de la misma así como su contenido paleontológico.
Pertenecen a la Formación Alba las muestras R3 y R4. Se trata de biomicritas tipo
tivackestone, con matriz de calcita micrítica, tamaño de grano <4µm y abundantes restos de
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Radiolarios, Moluscos y Tuberitina sp. Las venas rellenas de calcita blanca son muy
abundantes en ambas muestras, con espesores que pueden alcanzar los 3 mm.
La Formación Valdeteja está constituida por biomicritas muy recristalizadas (muestra
R6), cuyo componente principal es la calcita. Presenta textura granoblástica con un tamaño de
grano que oscila entre 0,01 y 0,02 mm. Contiene abundantes restos fósiles de Radiolarios,
Moluscos, Equinodermos y Tuberitina sp.
Los resultados obtenidos mediante calcimetrías (Tabla 16), indican que las muestras
R1 y R2, de la Formación Barcaliente, están constituidas por dolomías, con un contenido en
carbonato cálcico de tan solo 31,4% y 17,2%, respectivamente. Sin embargo, la muestra R5, de
la misma formación es una caliza con un 99% de CaCO;. Esta diferenciá composicional debe
atribuirse a la heterogeneidad de los procesos de dolomitización durante la diagénesis de la
roca. Tanto la Formación Alba (muestras R3 y R4) como la Formación Valdeteja están







Rl 31,4 65,4 Formación Barcaliente
R2 17,2 79,6 Formación Barcaliente
R3 86,3 8,3 Formación Alba
R4 97,5 0,3 Formación Alba
R5 99 0,5 Formación Barcaliente
R6 99,4 0,2 Formación Valdete^a
Tabla 16. Resultado de las calcimetrías realizadas en las rocas del macizo kárstico de
Valporquero. Situación de las muestras en la Fig. 58.
En lo que se refiere al exokarst es posible observar ciertas diferencias geomorfológicas
entre las anteriores formaciones. La Formación Alba, debido a su escaso espesor, no presenta
formas kársticas reseñables. En la Formación Barcaliente, de marcado carácter dolomítico, los
lapiaces son de escasa entidad o se encuentran poco desarrollados. Los fenómenos de
disolución-disgregación de las dolomías han propiciado la existencia de suelos que cubren
parcialmente el exokarst, modificando los procesos de karstificación en superficie. El elemento
más representativo de dicha formación son las dolinas de fondo plano y de bordes suaves. En la
Formación Valdeteja, sin embargo, se encuentran muy bien desarrollados los lapiaces y las
dolinas son de menor tamaño que las existentes en la Formación Barcaliente, con formas en
embudo y bordes escarpados.
Respecto al endokarst también existen notables diferencias entre ambas formaciones.
Los pozos verticales, con profundidades no superiores a los 100 m, son relativamente
abundantes en la Formación Valdeteja, aunque también existen algunos conductos horizontales
de escaso recorrido, fundamentalmente en el área de las Hoces de Vegacervera. EI sistema
kárstico de Valporquero se ha desarrollado en la Formación Barcaliente, siendo las
características de este sistema muy diferentes, tanto por su morfología como por sus
dimensiones, al de las cavidades existentes en la Formación Valdeteja.
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11. LA FRACTURACIÓN EN LOS MACIZOS KÁRSTICOS
El estudio de la fracturación de los macizos kársticos se ha abordado mediante la
interpretación de lineamientos en fotografías aéreas a escala 1:25.000 y mediciones de fracturas
en el campo. También se ha realizado un análisis de las direcciones de las galerías del
endokarst, tanto a partir de las topografías existentes como mediante la utilización de los datos
espeleométricos tomados directamente en la exploración de algunas cavidades. El objetivo es
constatar la relación existente en las zonas estudiadas entre la fracturación y el desarrollo del
karst, como ya ha sido puesto de manifiesto por diversos autores en otros macizos kársticos de
la Península Ibérica (p. ej. Benavente y Sanz de Galdeano, 1985; Eraso, 1986; López Martínez,
1986; Durán, 1996).
En este apartado únicamente se efectúa el análisis de la fracturación de los macizos
kársticos existentes en los bordes del Sistema Central, puesto que en el caso del macizo de
Valporquero este estudio ha sido realizado con anterioridad por Durán y Heredia (1997).
11.1. Relación entre la fracturación y el desarrollo del karst
El relieve actual del Sistema Central, se formó durante el Mioceno superior, debido a
las fuerzas transmitidas hacia el interior de la Península Ibérica desde el margen Bético (fase
Guadarrama, Capote et al., 1990). Durante este evento tectónico, las fallas orientadas según la
dirección NE-SO actuaron como importantes fallas inversas (con un salto mayor de 2.000 m),
formando grandes bloques limitados por fallas (pop-up) (Fig. 11) que se observan en sectores
como Tamajón, Muriel, Prádena o Pedraza. Las fallas orientadas N140°E y N20°E actuaron
como fallas de transferencia de las anteriores (De Vicente et al., 1994). Tras ello se produjo un
cambio en el estado de esfuerzos en la región, formándose nuevas discontinuidades,
fundamentalmente fallas normales orientadas N-S (fase Torrelaguna, Capote et al., 1990).
Durante este periodo se produjo también la reactivación de las discontinuidades preexistentes
(Giner, 1996).
En la figura 59 se muestran, en forma de rosas de orientación, los datos de la
fracturación y los lineamientos medidos en 7 macizos kársticos de ambos bordes del Sistema
Central, 5 de la vertiente meridional y 2 de la septentrional. En total se han representado 668
lineamientos y fracturas visibles en superficie, además de 870 conductos kársticos
correspondientes a 35 cavidades repartidas en los diferentes macizos estudiados. A
continuación se detallan por macizos los resultados obtenidos:
Macizo de Guadalix de la Sierra: las principales fracturas presentan una orientación
según N30°-45°E, existiendo dos mínimos entre NO°-15°E y N] OS°-130°E. Los
conductos endokársticos presentan a su vez una orientación principal N105°-120°E y
otra secundaria N30°-45°E.
Macizo de Patones-Cerro de la Oliva: los lineamientos medidos en los alrededores de
la presa del Pontón de la Oliva revelan una dirección predominante N 130°-150°E y
una segunda, de menor entidad, N40°-60°E. El endokarst se ha desarrollado siguiendo
directrices estructurales similares, N135°-150°E y N55°-75°E, apareciendo este
último intervalo mejor representado que en superficie.
Macizo de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra: se han reconocido dos familias
diferentes de fracturas, la más importante de dirección N140°E y otra, secundaria, N-
S.
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Macizo de Tamajón: la mayoría de las fracturas medidas en el exokarst tienen
dirección N120°-130°E. Los conductos kársticos, por su parte, se agrupan en dos
familias: la principal de dirección N105°-135°E y otra secundaria, con dirección
N30°-60°E.
Macizo de Alcorlo: los 37 lineamientos medidos en la proximidad de la presa de
Alcorlo permiten diferenciar dos familias principales, la más importante con
orientación N 10°-30°E y la segunda N 165°-180°E.
-
Macizo de Somolinos: las fracturas medidas evidencian la existencia de dos familias
de discontinuidades, una principal N100°-120°E y otra secundaria N150°-170°E.
Macizo de Prádena: las fracturas medidas en el exokarst se orientan principalmente
en el intervalo N110°-130°E, mientras que el endokarst se ha desarrollado a favor de
la dirección N15°-30°E y, en menor medida, hacia N105°-120°E.
Macizo de Pedraza: se han medido, fundamentalmente en el Miembro Dolomías de
Montejo, dos familias de discontinuidades, una principal N100°-110° E y otra
secundaria N150°-160°E. Las orientaciones de los conductos subterráneos se
distribuyen preferentemente hacia N150°-165°E y, con menor importancia, hacia
N90°-115°E.
Cañón del río Duratón: se han medido dos familias de lineamientos N 10°-30°E y otra
menos importante N165°-185°E. Las cavidades se han desarrollado preferentemente
en la dirección NO°-15°E y, en menor medida, en N 120°-135°E.
El análisis conjunto de la fracturación y los lineamientos de los macizos kársticos y de
las orientaciones de las galerías del endokarst permite realizar algunas consideraciones. Las
medidas en el conjunto del exokarst evidencian dos direcciones predominantes, una principal
según el intervalo N120°-150°E, con un máximo muy marcado en N120°-135°E y otra
secundaria según N15°-45°E, con un máximo en N15°-30°E (Fig. 60). La orientación de los
conductos kársticos está menos definida, distribuyéndose preferentemente en tres intervalos: el
principal según N 1^5°-165°E, con un máximo en N 135°-150°E y dos secundarios según N 105°-
l20°E y N 15°-45°E (Fig. 60). Se aprecia, por lo tanto, como la fracturación dentro de los
macizos kársticos existentes en los bordes del Sistema Central presenta una relativa similitud en
cuanto a orientaciones, que se manifiesta tanto en el exterior como en el endokarst. Ello permite
que, mediante el análisis de las discontinuidades existentes en superficie, puedan deducirse las
direcciones preferentes para el desarrollado del endokarst de cada sector.
Las direcciones preferentes de la fracturación y de los lineamientos en los macizos
kársticos (N120°-150°) son subparalelas a la dirección de máximo acortamiento horizontal que
produjo la elevación del Sistema Central y cuya orientación varía entre N I 50°-160°E (Sánchez
Serrano, 1991; De Vicente et al., 1994; Giner et al., 1994). La fracturación ha jugado un papel
importante en el desarrollo del karst, al constituir direcciones preferentes para la actuación de
los procesos de disolución. El análisis de los datos recogidos en cavidades así lo pone de
manifiesto, revelando una notable correlación entre las orientaciones de las fracturas y la
orientación de las galerías, con un máximo para ambos en el intervalo N 135°- l65°E q un
máximo secundario según N15°-45°E. Esta coincidencia demuestra el marcado control
estructural existente en el desarrollo del endokarst en ambos bordes del Sistema Central.
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Fig. 60. Rosas de orientación del total de las fracturas y los lineamientos medidos en el exokarst (A) y de
los conductos del endokarst (B) en los macizos kársticos de ambos bordes del Sistema Central. Los
círculos representan el 22%; n es el número de medidas; las clases son de 15°.
11.2. Estudios neotectónicos
En las dos últimas décadas algunos autores han puesto de manifiesto que algunos
eventos tectónicos recientes se reflejan en el endokarst en forma de desplazamientos de galerías
y roturas de espeleotemas (Forti y Postpischl, 1984, 1987). Se han descrito manifestaciones de
este tipo en cavidades de Francia, Suiza o Bélgica (p. ej. Gilli, 1986; Bini et al., 1992; Jeannin,
1990; Quinif, 1996), así como en la Cueva de Nerja en Málaga (Durán, 1996; Durán et al.,
1998a, 1998b), entre otros lugares.
En nuestra zona de estudio la cavidad que conserva mejores ejemplos de deformaciones
en depósitos endokársticos es la Cueva de los Enebralejos. En dicha cueva se ha realizado un
estudio sobre la fracturación (Barea et al., 1999) que afecta a los espeleotemas, que
corresponde a episodios tectónicos recientes.
Para estudiar la fracturación reciente en la Cueva de los Enebralejos se han medido las
discontinuidades que afectan a los espeleotemas y las de la roca caja. Para ello, se han
establecido 10 esta^iones situadas en los tres pisos de la cueva, localizándose 44 espeleotemas
fracturados. Por otra parte, se han efectuado 32 medidas de fracturas en las rocas en las que se
abren las galerías de la cavidad. Estos datos se han comparado con los obtenidos en el exterior
en los afloramientos de materiales cretácicos. Con las medidas obtenidas se ha realizado un
análisis estadístico para poner de manifiesto posibles correlaciones y tratar de compararlos con
las fases de deformación alpinas reconocidas con anterioridad en trabajos de otros autores en el
Sistema Central.
Sobre una topografía en planta de la Cueva de los Enebralejos (Fig. 61), se han
diferenciado tres sectores: sector A(galerías río abajo), sector B(galerías turísticas) y sector C
(galerías río arriba). Dicha diferenciación se basa en su situación en el conjunto de la cavidad y
en las directrices estructurales dominantes. Las rosas de orientación obtenidas para los
conductos kársticos evidencian dos direcciones principales: N20°E, mejor representada en los
sectores A y B, y N110°E, más frecuente en el sector C. En la figura 61 aparecen también
representadas tres estaciones en las que se ha realizado un total de 44 medidas sobre
espeleotemas fracturados.
La estación de medida de fracturas en espeleotemas más significativa es la E-2, donde
se han efectuado 29 mediciones. Ésta se encuentra situada en una sala (1 Ox2x3 m) que da
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acceso a la llamada Galería del Pozo. Dicha sala se ha formado por la unión de los pisos
superior y medio, estando el suelo de la sala ocupado por bloques de tamaño métrico
procedentes de las paredes y del techo, fruto de reajustes de bóveda y por posibles movimientos
tectónicos recientes. Las fracturas medidas sobre los espeleotemas presentan una dirección
dominante NS°E, la cual se repite, con pequeñas variaciones, en el resto de las estaciones
estudiadas en la cueva.
E-2
E_3 Estaciones de medida de fracturas en
espeleotemas
Rosas de dirección de los conductos kársticos
en los sectores señalados. Los círculos representan
el 17% y n= n° de medidas
Rosas de dirección de fracturas medidas en
^^^^ ^^^^ espeleotemas en las estaciones indicadas.
Los círculos representan el 30% y n= n° de medidas
n=29
Entradá
Fig. 61. Esquema estructural de la Cueva de los Enebralejos, incluyendo las rosas de orientación de los
conductos kársticos y de las fracturas que afectan a los espeleotemas. Se indican los tres sectores
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En la figura 62a se representa una columna fracturada, situada en la estación E-2. La
falla que afecta a este espeleotema tiene una orientación N3°E, apreciándose un desplazamiento
sinestral de 1 cm. La dirección del plano de falla es N-S, subparalela a las orientaciones de las
fallas que se formaron en la fase más reciente de deformación descrita en el Sistema Central
(fase Torrelaguna, Capote et al., 1990). La fracturación que afecta, en general, a los
espeleotemas podría relacionarse con las crisis tectónicas ocurridas en el centro peninsular
durante el Cuaternario. A partir de depósitos endokásticos de la zona de Torrelaguna-El Vellón,
Torres et al. (1995) determinan un período de mayor actividad tectónica en el Pleistoceno para
ese sector. Un análisis más detallado realizado en el centro de la Cuenca de Madrid, analizando
las deformaciones que afectan a las terrazas de los ríos Jarama y Tajo, permitió diferenciar dos
crisis tectónicas, una en el tránsito Pleistoceno inferior-medio y otra en el Pleistoceno medio
(Giner et al., 1996a, 1996b) (Fig. 12).
Fracturas y lineamientos Fracturas en la Cueva
del exokarst de los Enebralejos
N
Fig. 62. Esquema de un espeleotema fracturado en la sala de acceso a la Galería del Pozo en la Cueva de
los Ene.bralejos, donde se sitúa la estación E-2 (A). Rosas de dirección de las fracturas y los lineamientos
medidas en el exokarst y en la Cueva de los Enebralejos (B). Los círculos representan el 22%; n es el
número de medidas.
En la figura 62b se representan las medidas de fracturación y lineamientos efectuadas
dentro de la Cueva de los Enebralejos y en los alrededores de la misma. Los datos del endokarst
evidencian tres direcciones, una principal N20°E y dos secundarias: N 110°- I 20°E y N80°-90°E.
En el exokarst sólo se observa un máximo N110°-120°E. En ambos casos se aprecia similitud
con las orientaciones de las galerías de la Cueva de los Enebralejos (Fig. 61).
A la vista de los anteriores resultados puede deducirse que la Cueva de los Enebralejos
se ha desarrollado, principalmente, a favor de dos familias de fracturas, con orientaciones
N20°E y N110°E. Dichas direcciones coinciden con la orientación de las fallas activas durante
la fase Guadarrama (De Vicente et. al., 1994) responsable del levantamiento principal del
Sistema Central. Por lo tanto, el endokarst de Prádena ha aprovechado las discontinuidades
alpinas previas para su desarrollo, tal como ha ocurrido con el resto de cavidades situadas en
ambos bordes de la sierra.
Por otro lado, las fracturas que afectan a los espeleotemas de la Cueva de los
Enebralejos presentan una dirección predominante NS°E, que no se ajusta a las orientaciones
principales obtenidas para las fracturas de la roca caja (N20°E, N110°-120°E y N80°-90°E), ni a
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^ las direcciones de galerías (N20°E y N110°E). Ello podría indicar que la rotura de espeleotemas
^ es consecuencia de un episodio tectónico muy reciente, probab(emente Pleistoceno, que podría
• corresponder a la última fase de acortamiento reconocida en el Sistema Central, denominada
• fase Torrelaguna (Capote et a1.,1990).
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12. SEDIMENTOLOGÍA Y GEOCRONOLOGÍA DE LOS DEPÓSITOS
ENDOKÁRSTICOS
12.1. Sedimentos detríticos
El medio endokárstico permite, en ocasiones, la conservación de depósitos detríticos
que en el exterior habrían sido más fácilmente eliminados por la erosión. Ello facilita el estudio
de series sedimentarias continentales pliocuaternarias permitiendo, por ejemplo,
reconstrucciones paleoambientales del entorno del karst. Las primeras investigaciones sobre el
emplazamiento y significación paleoambiental de los rellenos endokársticos, no fueron
abordadas con detalle hasta fechas relativamente recientes. Obras de carácter sintético sobre el
tema son, por ejemplo, las de Renault ( 1968), Maire (1980), Ek ( 1986), Ek y Quinif (1988),
Bastin ( 1988) y Lalou, ( 1989). En España cabe destacar los trabajos de Llopis (1950),
Menéndez Amor y Florschtitz ( 1962), Masriera (1968, 1970), Serrat y Albert (1973) y Jordá
Pardo ( 1993b), entre otros.
Los sedimentos detríticos endokársticos en función de su origen y procedencia pueden
clasificarse como:
- autóctonos: son materiales procedentes del propio endokarst. Están formados
principalmente por fragmentos de las rocas en las que están desarrolladas las cavidades,
además de otros elementos insolubles como son arenas y arcillas de descalcificación.
- alóctonos: son materiales arrastrados desde el exterior, fundamentalmente por la acción
del agua, aunque en algunos casos también puede existir transporte eólico o glaciar. En
estos sedimentos se pueden diferenciar los procedentes del propio macizo kárstico en el
entorno de la cavidad y los arrastrados desde otros macizos próximos.
La composición y disposición de los depósitos detríticos dentro del endokarst,
proporciona información sobre el origen de los mismos, así como de los procesos físicos,
químicos y biológicos que les han afectado. En un conducto kárstico la sedimentación de los
materiales detríticos puede producirse de dos formas:
l. En condiciones freáticas, donde solo existirá sedimentación cuando la corriente sea
suficientemente débil, acumulándose principalmente materiales finos. Ello puede Ilegar
a provocar la colmatación casi completa de los conductos kársticos.
2. En condiciones vadosas, con circulación de agua en régimen laminar o turbulento,
con lo que la sedimentación dependerá únicamente del caudal y de la velocidad de la
corriente.
Los principales procesos físicos de sedimentación que se reconocen en las cavidades
estudiadas en la zona centro peninsular son:
- Aluvionamiento: los materiales, en su mayor parte, proceden del propio endokarst y
están constituidos por fragmentos de la roca caja o los productos insolubles contenidos
en ella. Los sedimentos se presentan estratificados, lo que permite excluir la hipótesis
de que sean únicamente un producto de alteración de la roca i,a sit^^.
- Escorrentía: sedimentos asociados a episodios esporádicos de relleno; suelen provenir
del exterior ligados con aportes significativos de agua al endokarst.
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- Fragmentación por crioclastia (gelivación): provoca el desmantelamiento de las
costras de calcita y la fragmentación en plaquetas de la roca de paredes y techo (sobre
todo en las proximidades de la entrada de las cavidades).
- Fragmentación por despegece: produce el desprendimiento de bloques de gran tamaño,
fundamentalmente debido a reajustes de bóvedas.
Los sistemas kársticos estudiados en el presente trabajo presentan una relativa
abundancia de sedimentos detríticos: bloques, cantos, arenas, limos y arcillas. Estos materiales
se disponen en las cavidades colmatando conductos sin una ordenación aparente, aunque a
veces, cuando las condiciones son favorables forman terrazas endokársticas. En las cavidades
de la región estas terrazas rara vez aparecen formando secuencias complejas. Generalmente se
limitan a un nivel superior suspendido y a un cauce encajado con lecho arenoso o de gravas. Es
el caso de las terrazas endokársticas descritas en la Cueva de Valporquero y en la Cueva de los
Enebralejos (apartados 9.2.3.4.2. y 9.2.2.1.3., respectivamente).
Los bloques existentes en las cavidades de la región provienen de reajustes
geomecánicos de los techos y de las paredes. Sus dimensiones llegan en ocasiones a superar los
cinco metros. Estos son posteriormente retrabajados por la acción fluvial, reduciendo su tamaño
y redondeando sus aristas. La fracción arenosa transportada por el agua produce, en ciertos
casos, un pulido característico de los bloques, dándoles un aspecto mate.
12.1.1. Depósitos estudiados
La composición de los rellenos detríticos endokársticos puede proporcionar
información sobre la génesis, procedencia y evolución de los mismos. En función de las
características sedimentológicas del depósito considerado, los métodos de estudio empleados
serán diferentes. En nuestro caso, al tratarse principalmente de depósitos arcillosos y arenosos,
la técnica utilizada ha sido la difracción de rayos X, tanto para muestra total pulverizada como
para la fracción menor de 2 µm, obtenida por dispersión y sedimentación en medio acuoso. La
caracterización de los constituyentes de la fracción arcilla se ha efectuado sobre agregados
orientados de muestras homoionizadas en Mg'- y K+ solvatadas con etilenglicol y tratadas
térmicamente a 550° C. Se utilizaron un difractómetro Philips PW-1 l40 y un Siemens D-500
pasando las muestras totales desde 2 a 64° 26 y las de la fracción arcilla entre 2 y 30° 26. La
lectura e interpretación de los diagramas se realizó mediante el programa elaborado por Vila,
Ruíz Amil y Martín de Vidales (OO 1994). En la estimación semicuantitativa de las especies
minerales detectadas se han utilizado los poderes reflectantes de Schultz ( 1964) para polvo de
muestra total, y Barahona (1974) y Van Der Marel ( 1966) en agregados orientados de la
fracción arcilla.
En el presente estudio se han analizado 25 muestras procedentes de depósitos detríticos
de siete cavidades situadas en los bordes norte y sur del Sistema Central. Se ha obtenido la
composición, en tantos por cien, de filosilicatos, cuarzo, feldespatos (plagioclasas y ortosa),
calcita y dolomita. Igualmente, para las muestras que presentaban un contenido en arcilla
suficiente para su análisis (fracción <2 µm), se ha determinado la mineralogía de la misma.
Entre los minerales de la arcilla identificados se encuentran: illita, caolinita, esmectita,
paragonita, clorita y minerales interestratificados. La situación de cada depósito, así como su
descripción, ha sido realizada anteriormente en el apartado correspondiente a cada macizo
kárstico (apartados 9.2.1.1.3., 9.2.1.2.4., 9.2.1.3.4. y 9.2.2.1.3.).
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Fig. 63. Mineralogía total de los depósitos detríticos endokársticos estudiados en los borde sur y norte del
Sistema Central. a: muestras correspondientes a la Cueva del Chorrillo (T-CH). Sima Fliper (TF). Cueva
Vial (CV) y Cueva Remigín (T-CR), situadas en el macizo de Tamajón; b: muestras correspondientes a la
Cueva del Reguerillo (CR) y Cueva de los Retamales (CRT), situadas en el macizo de Patones, y Cueva
de la Cabra (CC), situada en el macizo de Retiendas; c: muestras correspondientes a la Cueva de los
Enebralejos (EN), situada en el macizo de Prádena.
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Fig. 64. Minerales de la arcilla presente en los depbsitos detríticos endokársticos estuciiados en lo, hurdc
sur y norte del Sistema Central. a: muestras correspondientes a la Cueva dcl Chorrillo (T-CH). Sima
Fliper (TF) y Cueva Remigín (T-CR), situadas en el marizo de Tamajón: h: muestras correspondicntes a
la Cueva del Reguerillo (CR) y Cueva de los Retamales (CRT), situadas en el macizo de Patones, y Cucva
de la Cabra (CC), situada en el macizo de Retiendas: r. muestras corresrondientes a la Cueva cie los
Enchralejos (EN), situada en el macizo de Prádena.
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12.1.1.1. Mineralogía total
Todas las muestras estudiadas (Tabla 17) contienen cantidades de cuarzo que oscilan
entre el 4°Io y el 48%, sin que exista relación directa entre los contenidos en este mineral y las
distintas cavidades estudiadas, ni con su situación dentro del karst. Elevados contenidos de este
mineral en los depósitos endokársticos son consecuencia directa de aportes alóctonos,
procedentes de la erosión de las rocas paleozoicas próximas a los macizos kársticos. Bajas
cantidades de cuarzo, en cambio, ponen de manifiesto una removilización de los sedimentos del











T-CH-1 7 4 2 - 87
T-CH-2 32 29 ] 9 - 20
TF-1-1 56 36 8 - -
TF-1-2 16 7 3 - 74
TF-1-3 I S 7 4 - 74
T-CV-1 31 23 13 16 17
T-CR-1 48 48 4 - -
CR-2-1 62 30 8 - -
CR-2-5 76 19 5 - -
CR-2-9 26 27 44 - 3
CR-3-8 27 31 40 - 2
CRT-1 35 28 17 - 20
CRT-2 60 25 12 - 3
CRT-3 56 29 15 - -
CC-1 77 20 3 - -
EN-1 43 15 3 - 39
EN-3a 8 4 1 39 48
EN-3b 34 45 17 - 4
EN-4 46 28 12 - 14
EN-8 13 43 42 - 2
EN-9 76 19 4 - 1
EN-10 14 19 64 1 2
EN-11 22 17 16 4 41
EN-14b 21 45 22 1 11
EN-14d 18 48 31 - 3
Tabla 17. Mineralogía en muestra total, identificada mediante difracción de rayos X, de
depósitos detríticos endokársticos de ambos bordes del Sistema CentraL Las muestras
corresponden a las siguientes cavidades: T-CH, Cueva del Chorrillo, Tamajón; TF, Sima
Fliper, Tamajón; T-CV, Cueva Vial, Tamajón; CR, Cueva del Reguerillo, Patones;
CRT, Cueva de los Retamales, Patones; CC, Cueva de la Cabra, Retiendas y EN, Cueva
de los Enebralejos, Prádena.
La proporción de feldespatos en los depósitos detríticos estudiados varía entre el 2% y
el 64%. La presencia de feldespatos indica un cierto grado de destrucción mecánica de las rocas
metamórficas que rodean a los macizos kársticos, asociada a climas relativamente fríos y secos
que favorecen su estabilidad química. En general, las muestras estudiadas presentan un
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contenido moderado en feldespatos, lo que refleja un transporte rápido y un ambiente templado
y húmedo durante la formación y emplazamiento de los rellenos.
Los carbonatos presentes en los rellenos endokársticos estudiados consisten
fundamentalmente en dolomita, con contenidos oscilando generalmente entre 0 y 49 %, aunque
la muestra T-CH-1 alcanza el 87 % de dolomita y las TF-1-2 y TF-1-3 llegan al 74 ^Ic. En
cuanto a la calcita, sólo se presenta en cinco muestras, y en tres de ellas en porcentajes
inferiores al 5%. Únicamente 6 muestras no presentan estos minerales (TF-1-1, CRT-3, TCR-1,
CC-1, CR-2-1 y CR-2-5), tratándose de depósitos arcillosos de carácter alóctonos. Los
carbonatos presentes en el resto de sedimentos detríticos estudiados tienen un origen
claramente autóctono, puesto que la dolomita procede de la destrucción mecánica de las rocas
cretácicas y la calcita de la reprecipitación de los productos de disolución de ellas. La presencia
eventual de carbonatos en depósitos de gravas o arenas se debe a la incorporación, en forma de
granos, de restos de la roca caja.
12.1.1.2. Mineralogía de la arcilla
Los minerales de la arcilla constituyen la fracción mayoritaria en buena parte de los
depósitos detríticos muestreados (Tabla 18). A1 ser el endokarst un medio muy conservativo
desde un punto de vista químico, una vez atrapados dentro de una cavidad, estos minerales no
sufren apenas evolución cristaloquímica. Además, la asociación de minerales de la arcilla está
relacionada con el ambiente climático donde se ha formado, por lo que pueden constituir
buenos indicadores paleoambientales.
La illita es el mineral de la arcilla más abundante en los depósitos endokársticos
estudiados. Procede, fundamentalmente, de la desagregación física de las rocas paleozoicas y se
conserva inalterada en condiciones climáticas templadas. Igual procedencia tendría la clorita,
presente en algunas muestras y siempre en pequeñas cantidades, lo que se justificaría por su
menor resistencia a la alteración química.
La caolinita procedería en su origen de la alteración química de los feldespatos por
neoformación del mineral en zonas externas al karst. La presencia ocasional de esmectita,
siempre con muy baja cristalinidad, y, generalmente, formando interestratificados irregulares,
procedería del residuo insoluble de las dolomías de la zona (Mingarro y López Azcona, 1975),
sin ulterior evacuación fuera del karst. La escasa cristalinidad se justifica como consecuencia
de la hidrólisis ligeramente ácida durante el proceso de disolución de la dolomita y la
consiguiente liberación del residuo insoluble. En algunas de las muestras estudiadas también
existe paragonita, mica asociada a la moscovita, procedente de las rocas metamórficas que
rodean los macizos kársticos.
La génesis de los minerales de la arcilla requiere largos períodos de tiempo, teniendo
una evolución directamente relacionada con factores ambientales. Por ello, es posible encontrar
en depósitos recientes minerales removilizados por la erosión, procedentes de depósitos más
antiguos. De esta manera, las interpretaciones que puedan realizarse a partir del estudio de los
minerales de la arcilla, no pueden extrapolarse a zonas demasiado amplias. Se deberá tener en
cuenta los condicionantes locales del medio donde se encuentren dichos depósitos, así como su
situación dentro de la cavidad.
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T-CH-2 72 24 4 - - b
TF-1-1 60 35 - - 5 -
TF-1-2 65 29 <1 - 6 -
TF-1-3 57 39 - - 4 -
T-CR-1 62 38 - - - -
CR-2-1 26 40 - 34 - -
CR-2-5 53 47 - - <1 a
CR-2-9 59 41 - - - a
CR-3-8 47 53 - - - a
CRT-1 68 28 4 - <1 -
CRT-3 56 42 2 - - a
CC-1 49 46 1 - 4 -
EN-1 37 59 4 - - -
EN-3a 69 31 - - - a
EN-4 37 57 6 - - b
EN-8 58 38 4 - - a
EN-9 57 39 4 - - b
EN-11 60 40 - - - a-c
Tabla 18. Minerales de la arcilla, identificados mediante difracción de rayos X, en depósitos detríticos
endokársticos de ambos bordes del Sistema Central. Interestratificados irregulares: (a) illita-esmectita, (b)
clorita-esmectita, (c) illita-clorita. Las muestras corresponden a las siguientes cavidades: T-CH, Cueva del
Chorrillo, Tamajón; TF, Sima Fliper, Tamajón; CR, Cueva del Reguerillo, Patones; CRT, Cueva de los
Retamales, Patones; CC, Cueva de la Cabra, Retiendas y EN, Cueva de los Enebralejos, Prádena.
12.1.2. Interpretación sedimentológica
Teniendo en cuenta los resultados de los análisis mineralógicos totales y de la fracción
arcilla realizados en los depósitos detríticos endokársticos, se pueden extraer algunas
conclusiones sobre los mecanismos de emplazamiento y las condiciones en que estos
sedimentos se generaron.
Las áreas fuente de los macizos kársticos situados en el borde sur del Sistema Central
(Tamajón, Retiendas y Patones) están constituidas fundamentalmente por rocas de
metamórficas de grado medio y bajo (esquistos y pizarras). Dichas rocas y sus productos de
alteración son el origen de los materiales detríticos que constituyen los rellenos de las
cavidades de la zona, por lo que la composición mineralógica de los sedimentos endokársticos
dependerá en gran medida de ellas.
Las muestras pertenecientes al macizo kárstico de Tamajón (Tablas 17 y 18, Figs. 63a y
64a), muestran evidencias de procesos mixtos, como consecuencia de aportes alóctonos y
removilización de depósitos endokársticos.
La Sima Fliper presenta un depósito formado por tres términos bien diferenciados (ver
apartado 9.2.1.3.4. y Fig. 29). EI término inferior, de carácter arcilloso, representado por la
muestra TF-1-1, contiene un 56% de filosilicatos, además de cuarzo y feldespatos, siendo
significativa la total ausencia de carbonatos. En cuanto a los minerales de la arcilla, la illita
constituye el 60%, seguida en abundancia por la caolinita y paragonita. Las características
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mineralógicas de esta muestra ponen de manifiesto aportes alóctonos procedentes de las áreas
metamórficas circundantes, posiblemente por la entrada de aguas en ambiente húmedo y frío.
Sobre ella se sitúan las muestras TF-1-2 y TF-1-3, cuyos rasgos más destacables son la
presencia de dolomita (74%) y la escasa concentración de cuarzo y feldespatos. En la figura
65a, se recoge el diagrama de difracción de rayos X de la fracción arcilla solvatada con
etilenglicol de la muestra TF-1-2; en ella se observa la presencia de illita (9,90,4), caolinita
(7,05.^) y paragonita (9,95^). Sin embargo, TF-I-2 y TF-1-3 tienen grandes diferencias
texturales, que responden a distintos mecanismos de emplazamiento dentro de la cavidad. Ello
podría indicar un cambio en las condiciones de sedimentación, con una disminución de los
aportes externos, sobre todo en el caso de la muestra TF-1-3, probablemente debido a cambios
ambientales hacia condiciones de mayor aridez. Cabe reseñar la ausencia de minerales
interestratificados en las tres muestras descritas, que puede relacionarse con la escasa evolución
mineralógica sufrida en los depósitos.
La muestra T-CH-1, que corresponde a la Cueva del Chorrillo, presenta similares
características texturales y mineralógicas (ver apartado 9.2.1.3.4.) que la muestra TF- I-2, lo
que hace pensar en unas condiciones de deposición análogas. En ella, el contenido en dolomita
alcanza el 87% de la muestra. Sobre esta se sitúa T-CH-2, que refleja un aumento de aportes
alóctonos, ya que tiene un contenido mayor de filosilicatos, cuarzo y feldespatos, un 20% de
dolomita y como principales minerales de la arcilla se identifican illita, caolinita, clorita. La
presencia de pequeñas cantidades de interestratificados podría reflejar un cierto grado de
evolución mineralógica en un ambiente químicamente más agresivo.
La muestra T-CV-1 correspondiente a la Cueva Vial (ver apartado 92.1.3.4.), además
de filosilicatos, cuarzo, feldespatos y dolomita, contiene un 16% de calcita, como resultado de
la precipitación de ésta última, con posterioridad al emplazamiento del sedimento en la cavidad.
La Cueva Remigín presenta un relleno detrítico de varios metros de espesor (ver
apartado 9.2.1.3.4.). La muestra T-CR-1 corresponde a un depósito arcilloso conservado en
huecos de la pared, probablemente anterior a dicho relleno, con una composición mineralógica
constituida por filosilicatos, cuarzo, y un 4% de feldespatos (plagioclasa). La fracción arcilla
contiene exclusivamente illita (62%) y caolinita (38%). Las características mineralógicas del
depósito reflejan su origen alóctono, y estarían justificadas por la proximidad del macizo de
Tamajón a los afloramientos de la Formación Arenas de Utrillas, cuya composición
mineralógica es muy semejante a la de esta muestra.
Los depósitos estudiados correspondientes a los macizos kársticos de Retiendas y
Patones (Tablas 17 y 18 y Figs. 64b y 65b), presentan una amplia variedad mineralógica, que
debe responder a diferentes etapas de relleno en el endokarst.
En la Cueva de la Cabra (ver apartado 9.2.1.2.4.) se ha muestreado el término superior
de una terraza endokárstica, constituida fundamentalmente por arenas y arcillas (muestra CC-
1). El análisis mineralógico de la muestra revela un elevado contenido en cuarzo, illita y
caolinita, y en menores proporciones de feldespatos, clorita y paragonita. Este depósito podrí^i
corresponder a una de las últimas etapas de relleno de la cavidad, como consecuencia de la
entrada de aguas desde el exterior, en un ambiente con suficiente aporte hídrico que asugurase
el transporte del sedimento hasta la cueva.
La Cueva de los Retamales (ver apartado 9.2.1.1.3.), situada en el macizo kárstico de
Patones, contiene sedimentos detríticos que evidencian al menos dos episodios de relleno. EI
más antiguo de ellos está representado por la muestra CRT-3. Dicha muestra, constituida
principalmente por minerales de la arcilla (illita, caolinita, clorita y trazas de minerales
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interestratificados), además de cuarzo y feldespatos, no contiene carbonatos. De ello puede
concluirse que este depósito debió emplazarse en la cueva a través de corrientes de agua de
origen alóctono, en un ambiente templado-húmedo. Un episodio posterior de relleno viene
marcado por las muestras CRT-2 y CRT-l. Ambas presentan composiciones mineralógicas muy
similares (filosilicatos, cuarzo y feldespatos). En la muestra CRT-1 (Fig. 66a) se identifica
como mineral más abundante cuarzo (3,34^ y 4,26t^), feldespato potásico (3,24,^) y
plagioclasa (3,18^). Además, se observa la presencia de tres picos a bajos ángulos, con
espaciados a 7,1t^, 9,9^ y 14 ^ que corresponden, respectivamente, a caolinitina, mica-illita y
clorita. EI mayor contenido en dolomita de CRT-1, hasta un 20%, hace pensar en una
progresiva disminución de los aportes externos al karst, posiblemente por un cambio hacia
condiciones ambientales más secas.
Dentro de la Cueva del Reguerillo (ver apartado 9.2.1.1.3.) se han estudiado cuatro
depósitos diferentes. La muestra CR-3-8, situada junto a la entrada a las galerías GEIS, destaca
por contener un 40% de feldespatos, además de cuarzo, filosilicatos y escasísima dolomita. En
cuanto a los minerales de la arcilla únicamente presenta illita y caolinita. La muestra CR-2-9
tiene una composición mineralógica muy similar a CR-3-8, por lo que podría corresponder a la
misma etapa de relleno. Los elevados contenidos en feldespatos (> 40%) de ambas muestras,
así como la abundancia de illita (> 47%) y la escasez de dolomita, denotan el carácter alóctono
de este depósito así como unas condiciones frías durante la erosión, el transporte y la posterior
deposición de estos detríticos. Unos 3 m por debajo de CR-2-9 se sitúa la muestra CR-2-5, que
corresponde a un sedimento arcilloso varvado. Un depósito semejante ya fue descrito en el
Primer Piso de la Cueva del Reguerillo (Montoriol Pous, 1962; Hernán López, 1965a), y en la
Cueva del Cura, situada en el Cañón del río Duratón, (Eraso et al., 1980). La muestra CR-2-5
presenta una composición mineralógica compuesta principalmente por filosilicatos (76%),
cuarzo y feldespatos, con illita y caolinita como principales minerales de la arcilla, y trazas de
paragonita. Su génesis puede asociarse a sucesivos episodios de decantación en clima frío,
donde la fragmentación y destrucción mecánica predominarían sobre los procesos de alteración
química. Las muestras CR-3-8, CR-2-9 y CR-2-5 presentan indicios de minerales
interestratificados, lo que podría indicar el inicio de un cierto proceso evolutivo durante el
transporte entre el área fuente y el endokarst.
Otro depósito analizado en la Cueva del Reguerillo es la muestra CR-2-1, tomada en
una galería lateral próxima al Paso del Estribo. Sus características texturales y mineralógicas
son relativamente similares a la muestra CR-2-5. En la figura 62b se observa la presencia de
una banda muy ancha de difracción a 17Á, característica de los minerales de la arcilla
hinchables tras solvatar en atmósfera saturada en etilenglicol (esmectita). Además de un 34%
de esmectita, la muestra CR-2-1 presenta, como minerales de la arcilla, illita (26%) y caolinita
(40%). La presencia de esmectita con una cristalinidad muy baja en este relleno indica la
herencia del residuo insoluble procedente de la disolución de las dolomías en condiciones de
hidrólisis ligeramente ácida y en un ambiente restringido del propio depósito dentro de la
cavidad.
El macizo kárstico de Prádena, situado en el borde norte de la Sierra de Guadarrama, se
encuentra rodeado de rocas metamórficas de grado alto (gneises y leucogneises). Esta
diferencia petrológica del área fuente respecto a la de los macizos de la vertiente meridional
, propicia que la composición mineralógica de los rellenos endokársticos de la zona sea
diferente.
El notable desarrollo de la Cueva de los Enebralejos ha permitido la conservación en su
interior de abundantes depósitos endokársticos correspondientes a diferentes fases de relleno
(ver apartado 9.2.2.1.3.). Han sido estudiados los depósitos existentes en diversos sectores de la
170
Resu(tndos del es^iulio cle los mnci^os kcí^s^icos
cavidad (Fig. 40). AI igual que en los casos anteriores, se han determinado las composiciones
mineralógicas totales y las correspondientes a los minerales de la arcilla (Tablas 17 y 18 y Figs.
64c y 65c).
La muestra EN-l, por su situación, podría corresponder a uno de los episodios más
antiguos de relleno de la Cueva de los Enebralejos. La relativa escasez de cuarzo y feldespatos,
así como el elevado contenido en dolomita (39%) hacen pensar en aportes autóctonos y
removilización de antiguos depósitos endokársticos. La ausencia de minerales
interestratificados y los altos contenidos en caolinita de la muestra EN-l, indicarían un ambiente
templado y húmedo durante la formación en origen de estos detríticos, en que pudo producirse
la caolinización de los feldespatos. Con posterioridad, la cavidad sufrió un vaciado parcial y
nuevas fases de relleno, probablemente inducidas por un cambio de las condiciones climáticas
en el exterior. Las muestras EN-14d y EN-14b corresponden a los términos inferiores de este
nuevo relleno de la galería. Ambas se caracterizan por tener altos contenidos en cuarzo y
feldespatos que denotarían un origen alóctono, fruto del aumento de las precipitaciones en un
ambiente más frío. Las muestras EN-4 y EN-3b (Fig. 41) marcan un cambio gradual en las
condiciones de sedimentación en el endokarst, de modo que los aportes alóctonos son cada vez
menores y bajo condiciones climáticas más áridas. Los contenidos en cuarzo y feldespatos de
dichas muestras son inferiores a los de EN-14d y EN-14b, aumentando en cambio el contenido
de filosilicatos, dolomita y minerales interestratificados. Culmina el relleno con un depósito al
que corresponde la muestra EN-3a. Esta muestra presenta tres picos de difracción que permiten
la identificación de dolomita (2,89^), calcita (3,03 ,^) y cuarzo (3,34 f1) (Fig. 66b). En la figura
65c también se observa la presencia de dos bandas anchas de difracción a 10,05,4 y 7,2,^, que
pertenecen a los espaciados basales de la illita y caolinita, respectivamente. Este depósito debe
proceder de la removilización de materiales insolubles de la roca caja (arenas dolomíticas),
unida a la reprecipitación de calcita a partir de aguas bicarbonatadas cálcicas de origen
autóctono.
También se ha estudiado en la Cueva de los Enebralejos una terraza endokárstica
situada en la Galería del río (ver Fig. 40). Esta debió formarse durante las últimas fases
importantes de relleno de la cavidad. Los términos inferiores de este relleno (EN-8 y EN-10),
tienen una composición mineralógica similar. Es significativo el alto contenido en feldespatos
en ambas muestras, alcanzando el 42% en EN-8 y el 64% en EN-10. Entre ambos términos
existe un depósito arcilloso (EN-9) con el 76% de filosilicatos, siendo mayoritarios illita y
caolinita y, en menor proporción, clorita. Estas tres muestras tienen un claro origen alóctono y
se originarían en una etapa de mayor pluviosidad. La muestra EN-I I es el término superior de
esta terraza, siendo su contenido en cuarzo y feldespatos menor que el de los depósitos
inferiores. Sin embargo, los contenidos de calcita y sobre todo de dolomita (41%) son
significativamente superiores, lo que indica un origen claramente endokárstico.
Cabe destacar que en ninguna de las muestras estudiadas en la Cueva de los
Enebralejos se ha detectado paragonita (Tablas 17 y 18 y Fig. 64c). Esta mica blanca se
produce como resultado de un metamorfismo de bajo grado, aunque persiste hasta un grado
medio sobre todo en rocas metamórficas de tipo dinámico. Por ello no se ha detectado este
mineral en la zona próxima al macizo de Prádena, donde las rocas que constituyen el zócalo
paleozoico son gneises y leucogneises. La paragonita, sin embargo, sí aparece en algunos
depósitos endokársticos de la zona de Tamajón, Retiendas y el Cerro de la Oliva (Patones),
macizos situados al sur del complejo metamórfico de Somosierra, relacionándose con rocas
metamórficas de grado medio y bajo.
Los rellenos endokársticos estudiados en ambos bordes del Sistema Central se
organizan en secuencias sedimentarias relativamente simples, y son el reflejo de diferentes
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fases evolutivas por las que han pasado los macizos kársticos. El emplazamiento de sedimentos
detríticos en el endokarst lo atribuimos a ciclos climáticos más húmedos, que producen la
entrada de materiales alóctonos a las cavidades, seguidos por etapas más secas caracterizadas
por la erosión parcial de los depósitos detríticos y su posterior sellado por espeleotemas en
condiciones más templadas.
El estudio mineralógico de estos depósitos permite establecer las siguientes
conclusiones:
1. El análisis mineralógico de los sedimentos detríticos endokársticos pone de manifiesto
la relativa homogeneidad de los mismos. Ello es consecuencia directa de las
características petrológicas de las áreas fuente de donde proceden estos materiales,
observándose pequeñas variaciones en función de la mayor o menor influencia de estas
áreas, así como de las condiciones de transporte. La presencia de calcita en algunos
depósitos indica una reprecipitación de los productos de disolución en el propio karst.
2. El mineral de la arcilla más abundante en los depósitos estudiados es la illita. Su
presencia en la fracción <2 µm de estos depósitos refleja la abundancia en los materiales
del área fuente de micas, particularmente moscovita. La escasez de interestratificados
illita-esmectita indicaría unas condiciones climáticas posteriores (suficientes
precipitaciones, temperaturas moderadas) que impedirían la transformación de este
mineral.
3. La caolinita es abundante en la fracción arcilla de todas las muestras estudiadas. El
origen de la caolinita debe asociarse al proceso geoquímico de la caolinización de los
feldespatos de las rocas madre. Esta caolinita permanecería estable durante su transporte
y posterior deposición, en un clima templado y húmedo. Los porcentajes inusualmente
elevados de caolinita en algunas muestras, en las que este mineral supera el SO^Ic, se
justificarían por su mayor proximidad a depósitos albienses.
4. En relación con otros minerales de la arcilla, cabe destacar el contenido esporádico de
esmectita en alguno de los depósitos endokársticos estudiados, siempre con bajas
cristalinidades y, frecuentemente, formando interestratificados. Dada su presencia en las
dolomías de la región, su permanencia en el residuo insoluble indica unas condiciones
físicas altamente conservativas, que favorecen su permanencia tras los procesos de
disolución que originan el residuo que la contiene. En cuanto a la clorita, detectada
esporádicamente y en pequeña cantidad en el residuo insoluble del karst, indica
claramente la aloctonía de los depósitos en los que se presenta.
5. La paragonita únicamente aparece en los rellenos de las cavidades situadas en el borde
sur del Sistema Central, ya que este mineral se forma generalmente en un metamorfismo
de grado medio-bajo. En la vertiente norte, donde los materiales fuente proceden de
rocas metamórficas de grado alto, no hemos observado paragonita en ninguno de los
depósitos endokársticos estudiados.
6. En cualquier caso, es necesario tener en cuenta que la madurez evolutiva de los
minerales de la arcilla de neoformación depende de la edad de estos y del tiempo que
han dispuesto para su transformación en unas determinadas condiciones ambientales.
Los minerales estudiados sugieren que dicha evolución ha sido corta, no apreciándose
diferencias notables entre muestras procedentes de diferentes macizos kársticos, cada
uno con su situación geomorfológica particular, reflejo de estadios diferentes de la
evolución del karst.
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Fig. 65. Diagramas de difracción de rayos X de la fracción arcilla
(<2m) de muestras homoionizadas en Mg'+ y solvatadas en atmósfera
saturada en etilenglicol, correspondientes a las muestras TF-1-2 (a),























Fig. 66. Diagramas de difracción de rayos X de polvo desorientado de
muestra global, correspondientes a las muestras CRT-1 (a) y EN-3 (b).
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12.2. Restos paleontológicos
La existencia de restos paleontológicos es relativamente frecuente en las cavidades
situadas en los bordes norte y sur del Sistema Central. Dichas cavidades fueron utilizadas como
refugio o lugar de cría por diferentes especies de vertebrados terrestres en el Pleistoceno. Así, es
posible encontrar restos paleontológicos in situ, aunque también pueden existen huesos que han
sido arrastrados desde el exterior por corrientes de agua y barro. El estudio de la bioestratigrafía
de estos yacimientos permite obtener una valiosa información cronológica, así como datos sobre
las condiciones paleoambientales en las que se desarrollaron estas especies. En el sistema
kárstico de Valporquero, sin embargo, no se ha descrito la existencia de restos paleontológicos.
Las peculiares condiciones de dicha cavidad, con la existencia de un curso activo hacen que la
conservación de dichos restos sea difícil.
En la región se han realizado diversos trabajos que describen diferentes yacimientos con
restos paleontológicos en cuevas (Tabla 19), en los que se estudia su tafonomía y cronología.
Los fósiles encontrados corresponden a faunas que abarcan desde el Pleistoceno inferior hasta la
actualidad.
Borde norte del Sistema Central •` Borde sur del Sistema Central
Situación Cueva yacimiento Situación Cueva-yacimiento
(referencias) (referencias)
Pedraza (Segovia) ; Cueva de la Griega Pinilla del Valle ; (Alférez et al., 1982,
; (Totres, 1969) (Madrid) ; 1985, 1992; Toni y
;





; la Villa ;
' Torres, 1969 '
Villacastín (Segovia) ; Villacastín Pontón de la Oliva ; Cueva del Reguerillo
; (Arribas, 1994a,b, (Madrid) ; (Torres, 1974, 1997)
; 1995, 1999) ;
; ; Cueva de los Hccesos









; Cueva de las Pinterras
; ; (Sesé y Ruiz Bustos,
' ' 1992)
Perogordo (Segovia) ; Cueva del Búho Valdesotos ; Jaran^a 1, !l, V/
; (Molero et al., 1989; (Guadalajara) ; (Jordá Pardo, 1993;
; Iñigo et al., 1998) ; ,4dán Alvárez et al.,
' ' 1995)
Segovia ; Pinarillo I Tamajón ; Ccreva de los
; (Arribas, 1989, 1999) (Guadalajara) ; Torrejones
; ; (Arribas et al., 1995,
; ; 1997; Arribas, 1997,
' ' 1999)
Losana de Pirón ; Murcielaguinos Alcorlo (Guadalajara) ; Cueva del Cacgosto









; Cueva de las Figuras
; ; (Alberdi et al., 1977;
' ' Arribas Jordá, 1999)
Tabla 19. Yacimientos con interés paleontológico y estudios realizados en cavidades de la zona centro
peninsular.
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Cabe destacar, por su riqueza en restos paleontológicos y arqueológicos, el Abrigo de
los Enebrales y la Cueva de los Torrejones, situados a 1 km al este de Tamajón. En las
excavaciones llevadas a cabo en la cueva durante los años 1993, 94 y 95, se realizaron 4
sondeos estratigráficos, llegando al sustrato rocoso en la sala de entrada de la cavidad. Fueron
descubiertos restos de macromamíferos (Crocuta crocuta cf. spelaen, Ursus sp. y otros) así
como restos humanos e industria lítica variada (Arribas et al., 1995, 1997). Recientemente, se
ha descubierto en esta cueva el esqueleto más completo de Pantl^era pardecs encontrado en
España (Arribas, 1997).
Además de los yacimientos estudiados por otros autores, durante el desarrollo del
presente trabajo se han localizado nuevas cavidades con restos paleontológicos. Es el caso de
los huesos encontrados en el macizo de Tamajón, en diversas salas de la Sima Fliper, a 30 y 45
m de profundidad. Se trata, principalmente, del caparazón de una tortuga (muestras TF-1-9C y
TF-1-9N) y de huesos de cabra y lagomorfos (muestras TF-1-7 y TF-l-8) (ver apartado
8.2.1.3.4.). Estos restos se presentan incluidos en depósitos detríticos finos o bien cementados
con cantos de hasta 15 cm, adheridos al techo y a las paredes de la cueva, que fueron
transportados desde el exterior por las aguas superficiales en dos etapas diferentes. La primera,
acompañando a las coladas de barro que provocaron la colmatación de la cavidad y la segunda,
junto con el arrastre de materiales clásticos más gruesos durante la última fase de vaciado de la
cueva. En el mismo macizo, la Cueva Vial también presenta abundantes restos (muestra T-CV-
2), fundamentalmente pequeños huesos de aves y micromamíferos. Estos aparecen mezclados
con los depósitos arenoso-arcillosos que cubren el suelo de la cavidad. La presencia de estos
restos en la cueva debe asociarse a aportes alóctonos a la misma. Con cierta imprecisión, debido
a lo fragmentado de las muestras, las faunas encontradas en la Sima Fliper y en la Cueva Vial,
podrían corresponder al Pleistoceno superior-Holoceno (A. Arribas, comunicación personal).
Otra cavidad donde se han encontrado restos paleontológicos es la Cueva del
Reguerillo. A unos 100 m de la entrada artificial al segundo piso, cementados parcialmente por
una colada, hemos hallado restos de una mandíbula de un ejemplar juvenil de Ursus spelaeecs.
Esta especie es especialmente abundante en la cavidad, junto con otros mamíferos como L1•cc.r
pardina, Capra ibex, Crocuta crocuta spelaea, Cervices elaphus, y otras especies. (Torres, 1974).
La mayor parte de los restos de Ursus aparecen in situ, como consecuencia de muerte natural
durante la fase de hibernación de estos animales, en la que, además, se producen los partos de
las hembras de esta especie (Torres, 1997).
También se han encontrado restos paleontológicos en cavidades del borde norte del
Sistema Central, como es el caso de la Cueva Nueva en Pedraza ( ver apartado 8.2.2.2.3.).
Dichos restos aparecen mezclados con sedimentos arenosos (muestra CN-2), pertenecientes a un
antiguo cauce colgado 1 m sobre el curso seco del río subterráneo. En ellos se han podido
identificar los siguientes taxones (A. Arribas, comunicación personal):








-Insectívoros: Crocidura sp. (Musaraña)
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Soricidae gen. indet. cf. Suncus sp. (Musarañita)
-Quirópteros: Cl7iroptera gen. Indet.
-Roedores: Apodemus sp. (Ratón de campo)
Rattus cf. rattus (Rata campestre)
Microtus sp. (Topillo)
Microtus arvalis-agrestis (Ratilla campesina- agreste)
Pitymys sp.l (Topillo)
Pitymys sp.2 (Topillo)
Arvicola terrestris (Rata de agua norteña)
Elioncys sp. (Lirón careto)
-Lagomorfos: Oryctolagus sp. (Conejo, individuo infantil)
Los restos fósiles de micromamíferos proceden del interior de coprolitos de carnívoros
de pequeño tamaño. La estructura y textura que éstos presentan permiten identificar al
organismo generador como un cánido, concretamente un representante del género Vulpes
(zorro). No hay datos suficientes para realizar algún tipo de precisión bioestratigráfica, aunque
lo más probable es que se trate de un depósito del Pleistoceno superior, dada la presencia de
Rattus en la asociación.
En la Cueva de Antonio López, ubicada unos 50 m al sur de la Cueva Nueva, también
se han encontrado nuevos restos paleontológicos (ver apartado 9.2.2.2.3.). Estos aparecen
incluidos en una colada estalagmítica de 40 cm de espesor, que yace sobre un nivel de arenas
fuertemente cementadas también con restos. Se han encontrado, fundamentalmente, porciones
epifisarias de huesos de grandes herbívoros y coprolitos de hienas, que aparecen removilizados
hacia el exterior de la cavidad, lo que indica que la cueva debió ser utilizada como cubil. En la
zona se han encontrado piezas dentarias de esta especie en la Cueva de la Griega y la Cueva de
la Puerta de la Villa (Torres, 1969). La datación efectuada de la parte superior de la colada de la
Cueva de Antonio López (PZ-1), arroja una edad superior a 300.000 años BP (ver apartado
11.3.1.2), lo que hace que estos restos correspondan al Pleistoceno medio. Ello supone que este
yacimiento es anterior al de Villacastín y quizás coetáneo al de Murcielaguinos, ambos
estudiados por Arribas (1995).
En la Tabla 20 se resumen los yacimientos kársticos con registro paleontológico y/o
arqueológico de ambos bordes del Sistema Central, siguiendo un orden cronológico (de más
antiguo a más moderno). Se observa que el registro es exclusivamente Cuaternario,
fundamentalmente del Pleistoceno medio-superior.
Es relativamente frecuente encontrar, incluidos en los depósitos detríticos, restos
paleontológicos y arqueológicos que permiten, en ocasiones, asignar una edad aproximada a
estos rellenos. Las faunas más antiguas localizadas corresponden al Pleistoceno inferior-medio,
aunque la mayoría de los restos pertenecen al Pleistoceno medio-superior (Tabla 20). La
presencia de restos fósiles en el endokarst es consecuencia de la utilización de las cavidades y
abrigos de la región como guarida o comederos por diferentes especies animales. Ello implica
que dichas cuevas se encontrasen comunicadas con el exterior, posibilitando el acceso a las
mismas. También se da el caso de restos óseos encontrados en cavidades que, por su morfología
o situación, no han podido servir nunca como cobijo. Dichos restos debieron ser arrastrados al
endokarst desde la superficie, por corrientes de agua y barro, o ser consecuencia de caídas
accidentales al interior de simas y pozos.
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Los restos paleontológicos y arqueológicos encontrados en las cavidades de la región
aparecen, generalmente, cubiertos por depósitos detríticos o químicos. Ello indica que tras la
ocupación de la cavidad, ésta ha continuado sufriendo diferentes episodios de relleno. En
ocasiones, dicho proceso pudo motivar el abandono definitivo de la cueva como consecuencia
de su colmatación, aunque en otras simplemente marcó un paréntesis provocado por cambios
ambientales en el entorno del karst.
Restos Restos Cronología de los
Cueva-yacimiento paleontológicos arqueológicos/arte restos
ru estre aleontoló icos
Cueva de los Huesos SI NO/NO Pleistoceno inferior-
medio
Cueva de las Pinturas SI NO/NO Pleistoceno inferior-
medio
Cueva del Cou osto SI NO/NO Pleistoceno medio
Cueva de las Fi uras SI NO/NO Pleistoceno medio
Cueva de la Grie a(*) SI SUSI Pleistoceno medio?
Cueva Puerta de la SI SUNO Pleistoceno medio
Villa(*)
Murciela uinos * SI NO/NO Pleistoceno medio
Cueva de Antonio SI NO/NO Pleistoceno medio
Ló ez(*)(#)
Villacastín(*) SI NO/NO Pleistoceno medio
(Riss II-III)
Pinilla del Valle SI SUNO Pleistoceno medio
(Riss-Wiirm)
Cueva del Reguerillo SI SUSI Pleistoceno medio-
su erior
Cueva de los SI SUNO Pleistoceno superior
Torre'ones
Pinarillo(*) SI NO/NO Pleistoceno superior
(Wiirm I-II)
Cueva de Búho(*) SI NO/NO Pleistoceno superior
(Wtirm I-II)
Cueva Nueva(*)(#) SI NO/NO Pleistoceno su erior
Sima Fliper(#) SI NO/NO Pleistoceno superior-
Holoceno ?
Cueva Vial(#) SI NO/NO Pleistoceno superior-
Holoceno ?
Jarama I, li, VI SI SUNO Pleistoceno superior-
Holoceno
Tabla 20. Yacimientos paleontológicos asociados al karst en la zona centro peninsular y cronología de los
mismos. (*) cuevas o yacimientos situados en el borde norte del Sistema Central, (#) datos propios.
Situación de los yacimientos y referencias bibliográficas en Tabla 19.
El estudio de los depósitos endokársticos de las cuevas del centro de la península pone
de manifiesto que el relleno de las mismas debió producirse en diferentes fases a lo largo del
Pleistoceno. Esta afirmación se apoya en los resultados de los análisis mineralógicos de las
muestras y en la ubicación de dichos depósitos dentro de las cavidades. Además, la presencia de
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restos óseos en los rellenos endokársticos permite asignar de forma indirecta una edad a los
mismos. El estudio de los táxones ha permitido apreciar un ligero desfase temporal en la edad
de los restos entre las cavidades del borde norte y las del borde sur del Sistema Central (Fig.
67). Las faunas más antiguas corresponden al Pleistoceno inferior-medio y aparecen en las
cuevas de la vertiente meridional de la sierra, mientras que las cavidades del lado norte se han
encontrado restos paleontológicos con edades a partir del Pleistoceno medio. Esta diferencia
cronológica podría deberse a un sesgo en las observaciones, pero también a que el endokarst del
borde sur quedó antes desmantelado, siendo éste accesible desde el exterior, probablemente en
el Pleistoceno inferior. Ello permitió la ocupación de algunas galerías por animales siendo
utilizadas estas como guarida o comedero. No existen sin embargo, datos sobre el comienzo del
relleno del endokarst en la región, aunque dichos procesos debieron producirse de forma casi
inmediata a la formación de algunos conductos subterráneos, tal vez a partir del Plioceno-
Pleistoceno inferior.
Edad Borde norte Borde sur
Holoceno
^ Superior








Fig. 67. Distribución temporal de los
restos paleontológicos encontrados en
depósitos endokársticos de las
cavidades de los bordes norte y sur del
Sistema Central.
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12.3. Depósitos de precipitación química
Los espeleotemas carbonatados constituyen excelentes indicadores paleoclimáticos
(Henning et al., 1983), ya que su formación y desarrollo se asocia a periodos cálidos,
particularmente en el Pleistoceno reciente (que es el mejor conocido). Las fases frías vienen
marcadas por la práctica ausencia de depósitos kársticos de precipitación química y por un
aumento en los procesos de erosión y cotrosión. Este hecho es especialmente significativo en
zonas kársticas de media y alta montaña de zonas templadas, como es el caso de Europa (Maire,
1990), y en karsts de latitudes altas donde las interfases glaciar-interglaciar han sido muy
marcadas a lo largo del Pleistoceno.
Los espeleotemas presentan la posibilidad de aplicarles diversos métodos de datación
absoluta (Schwarcz, 1986), que permiten conocer la edad aproximada de su formación. También
se pueden realizar en ellos análisis geoquímicos de isótopos estables a partir de los cuales
efectuar estimaciones de paleotemperaturas (Turi, 1986; Jiménez de Cisneros, 1994, entre
otros), siempre que estos depósitos se hayan generado en equilibrio isotópico.
12.3.1. Estudio geocronológico de espeleotemas
Con el fin de obtener datos sobre la edad de los depósitos endokársticos de la zona
centro peninsular, se han realizado una serie de determinaciones mediante el método Torio-
Uranio (Th/U). Dicho método geocronológico es empleado frecuentemente para datar
espeleotemas, aunque presenta la limitación de que sólo permite la datación de espeleotemas
formados hace menos de 350.000 años, es decir desde la mitad del Pleistoceno medio hasta la
actualidad.
Fig. 68. MiBración del Uranio
hacia el endokarst. Una vez
formados los espeleotemas, el
Th"0 comienza a eenerarse. Su
cantidad será mayor cuanto más
antiQua sea la estalasmita. lo
cual se ha representado con
círculos negros (según Quinif,
I 989).
Los suelos que recubren los macizos kársticos contienen de forma natural Torio ('^OTh)
y Uranio (23`tU y z;$U). Este tíltimo elemento también aparece, aunque en bajas concentraciones,
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en las rocas carbonatadas (Quinif, 1989). Las precipitaciones movilizan el Uranio y otros
elementos hacia el endokarst, quedando en superficie el Torio, más insoluble, (Fig. 68). AI
^recipitar el carbonato cálcico en forma de espeleotema, teóricamente solo contendrá '^^`U y
`;$U, aunque en realidad también presentará ciertas cantidades de Torio de origen detrítico, lo
c^ue representa un problema a la hora de realizar las dataciones. Con el transcurso del tiempo el
z•`rU se desintegra y transforma en'`^OTh, por lo que la relación entre la concentración de Torio y
Uranio será función del tiempo, constituyendo por ello un excelente geocronómetro (Quinif et
al., 1994). EI límite de aplicación del método viene impuesto por el periodo de
semidesintegración del '`^OTh, pudiendo obtener edades desde pocos miles hasta unos 350.000
años (p. ej. Duplessy et al., 1972; Harmon et al., 1975).
12.3.1.1. Antecedentes
Los primeros estudios encaminados a emplear los desequilibrios isotópicos del Uranio.
con el fin de datar espeleotemas, se remontan a los años 60 (Gewelt y Ek, 1988). En Europa son
pioneros los estudios de Nguyen y Lalou (1969) y Duplessy et al. (1970, I 972). A partir de ese
momento son relativamente habituales los trabajos donde se recogen determinaciones Th/U
realizadas en espeleotemas de cavidades inglesas, francesas y belgas (p. ej. Atkinson et al.,
1978; Sorriaux, 1982; Cantillana et al., 1986; Quinif, 1987). En España las primeras dataciones
Th/U se realizan sobre formaciones epiacuáticas en cuevas costeras de la isla de Mallorca
(Hennig et al., 1981).
La tabla 21 recoge las dataciones Th/U y ESR efectuadas, hasta la fecha, en
espeleotemas y travertinos en la Península Ibérica y Baleares. La distribución geográfica de las
mismas queda reflejada en la figura 69. El objetivo es poder comparar las dataciones absolutas
realizadas en cavidades de ambos bordes del Sistema Central y del macizo kárstico de
Valporquero con las obtenidas por otros autores en diferentes ámbitos territoriales. La
recopilación de las dataciones existentes está basada en trabajos anteriores (Durán et al., 1988a;
Durán, 1989, 1996), añadiéndose aquí las dataciones realizadas con posterioridad.
N° Localidad Método Depósito Referencias
1 Macizo de Peña Lavalle Th/U E-T Delannoy y Morverand (1989)
(Valle de Asón, Cantabria)
2 Polje de Matienzo Th/U E Openshaw (1996)
(Matienzo, Cantabria)
3 Cueva del Cueto de la Lucia Th/U E Torres (1998)
( uintanilla, Cantabria) ^
4 Sistema kárstico de Valporquero Th/U E-T Durán y Heredia (1997), Durán et al.
(Ve acevera, León) (2000)
5 Piedra de San Martín, Macizo de Th/U E Cantillana et aL (1986), QuiniP y Maire
Larra (Navarra/Francia) (1986), Maire (1990)
6 Sima BU-56, Macizo de Larra Th/U E Maire et al.( 1990), Goikoetxea (1992)
(Huesca)
7 Sierra de Cantabria (Alava) Th/U T Llanos et al. (1998)
8 Cueva de A[apuerca (Burgos) Th/LJ- E AQuirre et nl. (1987)
yESR
9 Lago de Bañolas (Gerona) Th/U T Barettino (1995d)
10 Río Blanco (Soria) Th/U- T Barettino (1995c)
ESR
I 1 Pinilla del Valle (Madrid) Th/U- E (Griin et nl., en prensa, en 1985) en Alférer
ESR et al. (1985)
l2 Cerro de la Oliva (Patones, Madrid) Th/U- E Barettino (1995a), Torres et cr1. ( I 996)
ESR
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13 Trillo-Cifuentes Th/U T Ordoñez et nl. (1990)
(Alto Ta'o, Guadala'ara)
14 Horna-Alcuneza Th/U T (Howell et n/., 1995) en Benito et n/.
(Alto Henares, Guadala'ara) (1998)
15 Puente de San Pedro Th/U E-T Hentzch et nl. (1987)
(Molina de Ara ón, Guadala'ara)
16 Priego (Cuenca) Th/U- T Torres et nL (1994a), Barettino (1995b)
ESR
17 Río Matarraña (Beceite, Teruel) Th/U T Martínez Tudela et nl. (1986)
18 Río Fuente del Berro (Teruel) Th/U T Meléndez et nl. (1996)
19 Cuevas costeras de Mallorca Th/Ll- E Hennig et nL (1981), Grŭn (1986), Ginés y
(Islas Baleares) ESR Ginés (1993), Ginés et nL (1999)
20 Formentera (Islas Baleares) Th/LJ E Hennig et nl. (1983)
21 Cuevas del Rull y de Las Rotas Th/LJ E Hennig et nl. (1983)
(Valencia)
22 Lagunas de Ruidera (Albacete) Th/U T Hentzch et nL (1987)
23 Sierra de Alfaguara (Granada) Th/iJ T Andreo et uL (1999)
24 Cueva de Ardales Th/LJ- E Durán et nl. (1992), Durán (1996)
(Serrezuela de Carratraca, Mála a) ESR
25 Sima G.E.S.M. Th/U E Delannoy y Guendon (1986)
(Sierra de la Nieves, Mála a)
26 Yunquera-Tolox Th/U T Delannoy y Guendon (1986), Delannoy et
(Serranía de Ronda, Mála a) nl. (1993), Barettino (1995e)
27 Cueva de la Pileta Th/LT- E Hennig et nL (1983), Durán (1996)
(Siena de Líbar, Mála a) ESR
28 Sima de Libar Th/U E Delannoy y Díaz (1986), Durán (1996)
(Siena de Líbar, Mála a)
29 Sistema Hundidero-Gato Th/LJ E Durán ( I 996), Durán y López Martínez
(Sierra de Líbar, Mála a) (1999)
30 Sierra del Endrinal Th/LT E Rodríguez Vidal et n/. (1998, 1999)
(Grazalema, Cádiz)
31 Mijas-Benalmádena-Torremolinos Th/U- E-T Durán et al. (1988), Durán ( I 996)
(Mála a) ESR
32 Cueva del Tesoro y Raja del Humo Th/U- E Durán (1996)
(Mála a) ESR
33 Sierras de Tejeda. Almijara y Th/LT T Durán (1996)
Alhama (Mála a)
34 Cueva de Nerja (Nerja, Málaga) Th/LT- E-T Hennig et nL (1983), Durán et nl. (1993),
ESR Durán (1996)
35 Cuenca de Tabernas (Almería) Th/U T Delgado (1999)
36 Bajo Alentejo (Portugal) Th/U- T Gaida y Radtke (1983)
ESR
Tabla 21. Dataciones absolutas mediante los métodos Th/U o ESR efectuadas sobre espeleotemas (E) y
travertinos (T) en la Península Ibérica y Baleares.
12.3.1.2. Resultados de las dataciones de espeleotemas de la zona centro
La mayor parte de las cavidades estudiadas en la zona centro peninsular presentan
espeleotemas. Aunque en muchos casos su desarrollo sea relativamente modesto, el estudio de
éstos revela la existencia de diferentes generaciones, alguna de las cuales aparecen sellando
rellenos de tipo detrítico (ver apartado 12.1.).
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Valladolid
Fig. 69. Situación de los lugares donde han sido datados espeleotemas y travertinos en la Península
Ibérica y Baleares con anterioridad a este trabajo. La numeración corresponde a la indicada en la Tabla
21.
En el marco del presente estudio se han efectuado un total de 10 dataciones Th/U,
correspondientes a muestras procedentes de 7 cavidades, situadas dos en el borde norte y cinco
en el sur del Sistema Central (Fig. 70). Las edades obtenidas oscilan entre el Pleistoceno medio
(>300.000 B.P.) y el Holoceno.
Con anterioridad a este trabajo otros autores han realizado dataciones absolutas en
algunas cuevas de la región (Tabla 21). Las áreas estudiadas han sido: el Cerro de la Oliva
(Patones), con 9 determinaciones de 14C (Torres, I970), 7 mediante Electron Spin Resonance
(ESR) y 3 por el método Th/U (Barettino, 1995a; Torres et al., 1996); una cavidad de Pinilla del
Valle donde se efectuaron dataciones ESR y Th/U sobre dos coladas estalagmíticas (Griin et al.,
en Alférez et al., 1985) y el sistema kárstico de Valporquero con 10 dataciones Th/U (Durán y
Heredia, 1997)
La descripción y situación de los espeleotemas datados ha sido indicada anteriormente
en el apartado correspondiente a cada macizo kárstico.
Cavidades del borde sur del Sistema Central
La Tabla 22 recoge las 6 nuevas dataciones realizadas en cavidades del borde sur del
Sistema Central.
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En el macizo kárstico de Tamajón se han muestreado dos espeleotemas, uno en la
Cueva del Chorrillo (T-CH-3) y otro en la Sima de los Enebrales (T-SE-1). En ambos casos se
trata de coladas estalagmíticas cuyo principal interés es el de aparecer sellando potentes rellenos
detríticos. Además, por su posición dentro de las cavidades (ver apartado 9.2.1.3.4.) deben
corresponder a la generación más antigua formada en dichas cuevas. Las edades de las muestras
T-CH-3 y T-SE-1 son 109.566±4.913 y 118.838±8.175 B.P., respectivamente.
En la Cueva del Gorgocil, en las proximidades de Muriel, se dataron una estalagmita y
una estalactita (GOR-1 y GOR-2), obteniendo unas edades de 109.717±4.294 y 1 17.086±5.128
B.P., respectivamente. Ambas muestras también parecen pertenecer, por su situación en la
cavidad (ver apartado 9.2.1.4.), a la generación más antigua de las tres que pueden reconocerse




Fig. 70. Cavidades de los bordes norte y sur del Sistema Central donde se han datado espeleotemas
mediante métodos de geocronología absoluta (Th/U) dentro del presente trabajo. Las siglas se refieren a
las muestras datadas, incluyendo una abreviatura de las cuevac a las que corresponden. EN, Cueva de los
Enebralejos; PZ, Cueva de Antonio López; GOR, Cueva del Gorgocil; T-CH, Cueva del Chorrillo; T-SE,
Sima de los Enebrales; CR, Cueva del Reguerillo; BC, Barranco de las Cuevas.
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En la Cueva del Reguerillo se ha datado una colada estalagmítica (CR-3-6) en el 3° piso
de la cavidad, situada a techo de un relleno detrítico de varios metros de espesor. La edad
obtenida para esta muestra es 113.948±8.477 B.P. Debido a la morfología y estructuración de la
Cueva del Reguerillo, se conservan en su interior al menos 4 generaciones diferentes de
espeleotemas. La muestra CR-3-6 podría corresponder a una de las primeras generaciones,
aunque no la más antigua. Otras dataciones realizadas, por Barettino (1995a) y Torres er al.
(1996), en la misma cavidad y en otras próximas así parecen confirmarlo. Estos autores
efectuaron tres determinaciones Th/U en el Reguerillo. La primera en una colada situada en el
primer piso de la cavidad, que ofrece una edad de 48.971±1.438 B.P., las otras dos
corresponden a una estalagmita situada en el segundo piso, cuya edad abarca entre
83.966±4.274 y 45.555±1.866 B.P. Estos mismos autores datan, mediante ESR, varios
espeleotemas del primer piso de la Cueva del Reguerillo, obteniendo como edades más
probables 208±24 y 70±6 ka. Igualmente y mediante el mismo tnétodo realizan una
determinación en la Cueva de la Escarihuela y otra en una cavidad próxima a la Cueva de los
Huesos, que aportan edades de 216±34 y 981±76 ka, respectivamente.
Muestra U ppm Th
m
U /U Th /U Th /Th Edad
años B.P.
Error (años)
T-CH-3 0,42 0,02 1,14 0,65 39,039 109.566 t 4.913
T-SE-1 0,48 0,01 1,07 0,67 81,852 118.838 t 8.175
GOR-1 0,82 0 2,07 0,68 - 109.717 t 4.294
GOR-2 1,06 0 2,03 0,71 - 117.086 t 5.128
CR-3-6 10,84 0 1,24 0,67 - 113.948 t 8.477
BC3-2 0,25 0,23 1,12 0,94 3,639 >300.000 -
Tabla 22. Datos correspondientes a las dataciones absolutas (Th/U) realizadas en cavidades del borde
sur del Sistema Central en el presente trabajo. TCH: Cueva del Chorrillo y TSE: Sima de los Enebrales
(macizo de Tamajón); GOR: Cueva del Gorgocil (macizo de Muriel); CR: Cueva del Reguerillo y BC:
Barranco de las Cuevas (macizo de Patones-Cerro de la Oliva).
La Cueva BC3 se encuentra en el Barranco de las Cuevas, al suroeste del Cerro de la
Oliva. La cavidad se abre unos 60 m por encima del actual cauce del barranco (ver apartado
9.2.1.1.3.) y podría pertenecer a la fase de karstificación más antigua conservada en la zona. En
su interior se ha datado una potente colada estalagmítica (BC3-2), que ofrece una edad superior
a 300.000 B.P., que parece confirmar ésta hipótesis.
En el alto valle del río Lozoya existe un afloramiento carbonatado donde existen
pequeñas cavidades en forma de abrigo. En una de ellas aparece un interesante yacimiento
paleontológico estudiado por Alférez et al. (1985). Estos autores realizan dos dataciones Th/U
sobre sendas coladas estalagmíticas resultando unas edades de ca. 200.000 y ca. 150.000 B.P.,
respectivamente.
Cavidades del borde norte del Sistenta Central
En la tabla 23 se recogen las 4 nuevas dataciones realizadas en muestras de
espeleotemas procedentes de cavidades del borde norte del Sistema Central, tres de las cuales
pertenecen a la Cueva de los Enebralejos. En dicha cueva se han reconocido tres generaciones
distintas de espeleotemas. Las muestras EN-20 y EN-21 se tomaron en las galerías altas de la
cavidad (ver Fig. 43) y presentan edades de 232.883±20.832 B.P. y 54.429±2.537 B.P.,
respectivamente. Por su parte, las muestra EN-6A corresponde a una estalagmita situada en las
galerías bajas o del río (Fig. 71), la datación de su ápice arroja una edad de 2.581±194 B.P. En
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esta misma estalagmita se ha realizado también una serie de análisis de isótopos estables, cuyos
resultados se ofrecen en el apartado 12.3.2.1.
Fig. 71. Estala^^mita correspondiente a
la Cueva de los Enebralejos (muestra
EN-6A) en la que se ha efectuado una
datación absoluta (Th/U), además de
una serie de análisis de isótopos
estable (O^" y C^') en las posiciones
indicadas por los círculos hlan^us
nurncrados.
La muestra PZ-1 corresponde a una colada estalagmítica situada en la Cueva de Antonio
López (en Pedraza). La colada aparece sellando restos óseos de grandes mamíferos y coprolitos
(ver apartado 12.2.). La datación de la misma arroja una edad superior a 300.000 B.P., que
parece confirmar la hipótesis de que la cavidad pudo servir de cubil para hienas durante el
Pleistoceno medio, como ha ocurrido en otras cuevas próximas de la provincia de Segovia.
Muestra U ppm Th ppm U/U Th /U Th !Th Edad
años B.P.
Error (años)
EN-6A 0,49 0 1,01 0,02 - 2.581 ± 194
EN-21 0,19 0 1,04 0,4 54.429 ± 2.537
EN-20 0,16 0,01 1,04 0,89 32,85 232.883 ±20.832
PZ-1 0,4 0,04 1,03 1 34,533 >300.000 -
Tabla 23. Datos correspondientes a las dataciones absolutas (Th/U) realizadas en ca^^idades del horde
norte del Sistema Central en el presente trabajo. EN: Cueva de los Enebralejos (macizo de Prádena);
PZ: Cueva de Antonio López (macizo de Pedraza).
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Sistema kárstico de Valporquero
La Tabla 24 recoge 5 dataciones realizadas en el sistema kárstico de Valporquero por
Durán y Heredia (1997). Los espeleotemas datados pertenecen a la Sala de Grandes Maravillas,
donde se observan un mínimo de tres generaciones de crecimiento. La primera generación,
subaérea, es de una antigiiedad superior a 300.000 B.P. La segunda, de carácter epiacuático,
tiene una edad aproximada de 134.000 B.P., y la tercera, entre 8.000 y 7.000 B.P., claramente
holocena. Estos mismos autores también datan dos edificios travertínicos a la salida del sistema
kárstico (Tabla 25), que ponen de manifiesto la existencia de una fase de formación de
carbonatos con una edad aproximada de 44.000 B.P. y otra entre 11.000 y 9.000 B.P., no
reconocidas en el interior de la cavidad.
Muestra U ppm U /U Th /U Edad
años B.P.
Tipo
VAL-GM-011 6,89 1,24t0,01 1,06t0,0 >300.000 Estalagmita
VAL-GM-01 E 0,09 1,45t0,04 1,11 t0,04 >300.000 Estalagmita
VAL-GM-02 0,07 1,50t0,03 0,75t0,03 133.957t9.699 Epiacuático
VAL-GM-036 2,04 2,53t0,03 0,07t0,0 8.116^335 Estalagmita
VAL-GM-03T 0,26 1,84t0,04 0,06t0,0 7.178t405 Estalagmita
Tabla 24. Datos correspondientes a las dataciones absolutas (Th/U) realizadas en la Sala de
Grandes Maravillas (GM), en el sistema kárstico de Valporquero (se^ún Durán y Heredia,
1997).
Muestra U ppm Th ppm U N Th /U Th /Th Edad
años B.P.
VAL-TR-1 0,25 1,60 1,02t0,02 1,75t0,04 0,833t0,001 >300.000
VAL-TR-2A 0,09 0,11 1,53t0,04 0,35t0,03 1,444t0,15 44.769t4.060
VAL-TR-2A 0,09 0,13 1,53t0,06 0,34t0,02 1,144t0,089 43.775t3.384
VAL-TR-2B 0,10 0,04 1,75t0,06 0,10t0,01 1,583t0,119 11.829t668
VAL-TR-26 0,09 0,02 1,78t0,08 0,08t0,01 1,748t0,148 9.154t589
Tabla 25. Datos correspondientes a las dataciones absolutas (Th/U) realizadas sobre travertinos
en el macizo kárstico de Valporquero (según Durán y Heredia, 1997).
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12.3.2. Isótopos estables
Entendemos como isótopos (Soddy, 1913) de un elemento químico aquellos nucleidos
que poseen igual número de protones pero distinto número de neutrones, por lo que presentan
masas atómicas diferentes, aunque tengan el mismo número atómico. Esto provoca que isótopos
de un mismo elemento tengan propiedades químicas semejantes pero no idénticas. Si
realizamos un análisis de la abundancia relativa dentro de un elemento químico, entre un
isótopo más pesado y otro más ligero, podremos resolver determinados problemas geoquímicos.
En ciertas condiciones el conocimiento de las relaciones isotópicas de algunos elementos nos
permitirá determinar, por ejemplo, la paleotemperatura a la que se originó el material analizado
o discriminar el posible origen de los isótopos que los conforman._ Las composiciones
isotópicas se expresan habitualmente con la notación delta (S), y su expresión es la siguiente
(Gonfiantini, 1981):
S = ( Rmuestra - Rpatrón) / Rpatrón
siendo R la razón entre el isótopo pesado y el isótopo ligero.
Al ser estas diferencias muy pequeñas se expresan normalmente en tanto por 1.000 (`I^
= 8/1.000). Los valores positivos de S indican enriquecimiento en el isótopo pesado respecto al
valor de referencia. Valores negativos muestran lo contrario.
A fin de que los datos entre diferentes laboratorios sean comparables, los resultados de
los análisis isotópicos son expresados con respecto a un patrón común internacional. Para
muestras de aguas se utiliza el SMOW (Standar Mean Ocean Water), obtenido por Craig
(1961). Este representa un valor medio del agua oceánica, y hay que tener en cuenta que el mar
contiene casi el 98% del agua que interviene en el ciclo hidrológico y su composición isotópica
es bastante uniforme (Gonfiantini, 1981). Posteriormente, y debido a la desaparición del
SMOW como muestra real, la Agencia lnternacional de la Energía Atómica (AIEA), preparó
una muestra de agua que presentara una composición isotópica lo más próxima posible al
SMOW; ésta es la llamada VIENNA-SMOW (V-SMOW), la cual se encuentra en Viena
disponible para efectuar calibraciones (Gat y Gonfiantini, 1981).
Para carbonatos, el patrón utilizado es el PDB (la relación isotópica de la concha de un
ejemplar de Belemnitella americana de la Pee Dee Formation, de Carolina del Sur). Existen
ecuaciones que permiten el paso de un patrón a otro (Craig, 1961):
S'$O(SMOW)= 1,03086 8'g0(PDB)+ 30,86
5180(PDB)= 0,97006 8180(SMOW)- 29,94
Los isótopos estables del oxígeno y del carbono ('g0 y"C) se presentan en la
naturaleza de modo natural, y son utilizados con frecuencia en la actualidad para el estudio de
espeleotemas, travertinos y otros materiales.
-Isótopos del oxígeno
Los isótopos del oxígeno son tres:180, "0 y160. Las abundancias relativas de cada uno
de ellos son las siguientes:
180 = 0,199%; 160 = 99,73%; '^0= 0,037%
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Debido a sus abundancias relativas y a la diferencia de masa entre ellos, habitualmente
se emplea la relación ^g0/160. Aplicando la expresión citada al comienzo del presente apartado:
5180= (18^/16^ - 18O/16OP ) X 1000/ (18O/16OF. )muestra atrón ntrún
18 I6
EI estudio de la variación de la relación isotópica O/ O en los carbonatos constituye
una herramienta útil en los estudios de sedimentos marinos recientes; prueba de ello son los
resultados obtenidos a partir de sondeos de fondos marinos por Emiliani (1955), y el
establecimiento, gracias a estos, de secuencias paleoclimáticas cuaternarias (Shackleton y
Opdike`-1973).
Estudios experimentales realizados sobre el sistema calcita-agua, ponen de manifiesto
que la variabilidad isotópica del oxígeno en un espeleotema está directamente relacionada con
la temperatura y la composición isotópica del agua en el momento de su formación. Así la
calcita tendría unos factores de fraccionamiento (aca^cita-agua) específicos para cada rango de
temperatura (Tabla 26) (Epstein y Mayada, 1953; Craig, 1965; O'Neil er al., 1969; Friedman y
O'Neil, 1977).





Tabla 26. Factores de fraccionamiento de la calcita (a^ai^;ta_a^„a)
en función de la temperatura
El análisis de los isótopos estables del oxígeno contenidos en carbonatos, demuestra
que existe una disminución del isótopo pesado durante las épocas frías. Ello permite usar el
método como geotermómetro (Bowen, 1966). Es posible, en consecuencia, conocer la
temperatura local aproximada en el momento de la génesis del espeleotema (Gascoyne et al.,
1978). La ecuación propuesta por Shackleton y Kennett (1975) (en Jiménez de Cisneros, 1994),
donde S^ y^W son las composiciones isotópicas del carbonato y del agua, respectivamente,
permite calcular la temperatura respecto a la razón isotópica:
T(°C)= 16,9 - 4,38 (S^-8,,.)+0,1(S^-S,4)
Los trabajos en Francia de Duplessy et ul. (1969, 1970, 1972), ponen de manifiesto que
medidas de relaciones isotópicas efectuadas a lo largo del eje de crecimiento de una estalagmita
proporcionan buenos resultados a la hora de establecer registros paleoclimáticos. En España se
han realizado con éxito estudios similares en diversas cavidades.
-Isótopos del carbono
El carbono presenta dos isótopos estables ('^C y''C) y otro inestable ( '^C). Este último
se utiliza con frecuencia como método geocronológico, en cambio los primeros son empleados
de manera complementaria con los isótopos del oxígeno para reconstrucciones
paleoambientales. Los porcentajes de abundancia de los dos isótopos estables son:
^^C = 1,1% y ^'C = 98,8^Ic
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A1 igual que en el caso del oxígeno, las composiciones isotópicas obtenidas se
expresan:
S'^C= ('^C^1,Cmuestra - 13C/12CPatrón) . 1000^ (I^C^I?C^,atrón)
Distintos autores han puesto de manifiesto la utilidad de emplear las relaciones
isotópicas del carbono para determinar aspectos relacionados con la cubierta ve^etal de una
zona a partir de depósitos carbonatados (Emrich et al., 1970; Cowling, 1982). Ello estaría
relacionado con la diferente eficacia que las plantas muestran durante la fotosíntesis,
discriminando el isótopo estable del carbono más pesado ("C). Se definen así dos vías en la
fotosíntesis:
• Vía C4, que es la que utilizan las plantas herbáceas de sabana.
• Vía C3, característica de plantas de follaje.
La vía C4 discriminará menos el isótopo pesado, con valores menos negativos de 8''C,
mientras que la vía C3 se caracterizará por valores más negativos de 8"C. De este modo
conociendo los valores isotópicos de S"C se podrá conocer, de forma indirecta, el tipo de
vegetación existente en la zona durante el proceso de precipitación de carbonatos en el
endokarst.
-Equilibrio isotópico
Los espeleotemas estudiados en el presente trabajo son precipitados de carbonato
cálcico. El equilibrio isotópico depende de la temperatura (Epstein y Mayeda, 1953). Por lo
tanto, si la calcita se depositó en equilibrio, su composición isotópica debe reflejar un registro
de la temperatura a la que precipitó. Para poder utilizar los espeleotemas en determinaciones
paleoclimáticas se deben cumplir, sin embargo, ciertas condiciones:
• El espeleotema debe haberse formado en equilibrio isotópico con el agua que lo
originó. En consecuencia, no puede haber sufrido ningún cambio cinético durante su
deposición (evaporación, desgasificación), pues este fraccionamiento isotópico no
sería dependiente de la temperatura.
• La composición isotópica del agua a partir de la que se depositó el espeleotema debe
ser conocida.
• EI espeleotema no debe haber sufrido procesos de recristalización, ya que se podrían
haber producido alteraciones isotópicas.
Además, si el espeleotema se ha depositado en una zona de la cueva donde la
temperatura era estable a lo largo del año, podremos usar su registro termométrico para estimar
la temperatura del exterior en el momento del depósito y con ello obtener una indicación del
paleoclima de la zona estudiada.
-Procedimiento analítico. Determinacióra del ^80 y ^^?C
Los análisis de los isótopos del carbono y del oxígeno, se han realizado en los
laboratorios de Madrid y Granada (España) y Lausana (Suiza) citados en el apartado 4.2. Para
efectuarlos, fue necesario extraer de los espeleotemas 0,1 mg de muestra en polvo, por medio
de un microtaladro. En el caso del laboratorio de Lausana este proceso se realizó mediante un
rayo láser. Las medidas de S'g0 y S"C se realizaron simultáneamente, empleando una batería
con 12 muestras y 3 patrones (NBS ] 8, NBS 19 y uno interno del laboratorio).
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Para realizar el análisis, fue necesario gasificar las muestras. Esta operación se efectuó
bajo alto vacío (10-`r mm de Hg), con un baño en ácido ortofosfórico (103^Ic) a una temperatura
de 90° C. El proceso se mantuvo durante 10 minutos, a fin de atacar completamente la calcita y
otros carbonatos si los hubiera. La reacción del ácido con la roca produjo CO^, que se pasó a
una cámara donde se congeló con nitrógeno líquido. Una vez solidificado se efectuó el análisis
mediante un espectrómetro de masas.
12.3.2.1. Resultados de los análisis de isótopos estables en espeleotemas
En el presente trabajo se han realizado un total de 194 análisis de isótopos estables (97
de180 y 97 de "C) sobre 17 espeleotemas, con el fin de determinar las relaciones isotópicas del
'g0 y del "C. Las muestras estudiadas se tomaron en 12 cavidades pertener_ientes a los macizos
kársticos situados en el borde norte (118 análisis) y sur (72 análisis) del Sistema Central y en el
macizo de Valporquero (4 análisis). De las determinaciones citadas, 60 corresponden a análisis
secuenciados sobre ciertas láminas de crecimiento, con e.l fin de conocer si la precipitación del
carbonato cálcico tuvo lugar en condiciones de equilibrio isotópico. En los seis espeleotemas en
los que se ha realizado este tipo de análisis dichas condiciones de estabilidad parecen
cumplirse. En la Fig. 72 se representan gráficamente los restiltados de algunos de estos análisis.
También se han recopilado 214 determinaciones de isótopos estables ('RO y"C)
efectuadas sobre espeleotemas (Barettino, 1995a; Durán y Heredia, 1997; Durán er al., 2000) y
246 sobre travertinos (Torres et a[., 1994a; Barettino, 1995b, 1995c; Meléndez et crl., 1996).
procedentes de diferentes trabajos realizados en la zona centro peninsular, con el fin de
complementar y cornparar nuestros resultados.
Cavidades del borde norte del Sistema Central
En la Cueva de los Enebralejos se han efectuado un total de 106 análisis de isótopos
estables (180 y'^C) sobre las muestras EN-6 (Fig. 71), EN-21 y EN-20. La representación de las
mismas queda recogida en la Fig. 73a. La muestra EN-6, correspondiente al estadio isotópico I.
presenta variaciones entre los máximos de 8`g0 y S'^C de -6 y-9, respectivamente, y los
mínimos de -1,7 (S'80) y-10,5 (S'^C). Depositada e.n el estadio isotópico 3, la muestra EN-21
presenta variaciones de 5180 entre
-4,2 y-9,3, y de S'^C entre -S,3 y-7,6. Por último, EN-20,
muestra que corresponde al estadio isotópico 7, presenta unos valores máximos y mínimos de
5180 de -6,1 y-7,4, y de S' jC entre -3,4 y-9,5.
En las muestras EN-6 y EN-20, los valores isotópicos de S'RO se agrupan bastante. No
ocurre así en la muestra EN-21. Sin embargo, los valores de S"C en los tres espeleotemas
presentan una notable variación, siendo más negativos y apareciendo muy concentrados estos
en EN-6, de edad holocena.
En la Cueva de Antonio López se han realizado 12 análisis de isótopos estables ("O y
"C) sobre un espeleotema con una edad superior a 300.000 B.P.; y otro más sobre una colada
de la Cueva del Casuar. Los datos analíticos aparecen en la Fig. 73b, pudiéndose observar como
los valores de 5180 presentan mínimas variaciones, agrupándose en torno al valor de 8=-8.
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2 3 4 5
Cueva de los Enebralejos (muestra EN-20)
^oxigeno 18 ^° carbono 13
Cueva de Antonio López
Fig. 72. Análisis seriados en una misma capa de diversos espeleotemas
correspondientes a cavidades de ambos bordes del Sistema Central. La falta de
paralelismo entre las curvas de t80 y t3C, indicaría condiciones de equilibrio
durante la formación de estos espeleotemas.
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Cavidades del borde sur del Sistema Central
En el Cerro de la Oliva y su entorno se han realizado un total de 38 análisis de isótopos
estables ('g0 y"C) sobre espeleotemas de las siguientes cavidades: Cueva del Reguerillo,
Cueva de la Campana, Cueva de la Escarihuela y Cueva BC3. Los datos, representados en la
Fig. 74a, muestran valores comprendidos entre -8,8 y-5,2 para 8'g0 y entre -10,3 y-1,6 para
8"C. Los valores menos negativos de S'80 y b'^C corresponden a espeleotemas del estadio
isotópico 5, mientras que los más negativos pertenecen a un espeleotema con una edad superior
a 300.000 B.P. (muestra BC3-2).
Hemos recopilado un total de 73 determinaciones de "O y otras 73 de "C realizadas en
el Cerro de la Oliva por otros autores (Barettino, 1995a; Torres et al., 1996). En la Fig. 75 se
recogen estos datos, observándose como las variaciones de S's0 y 8"C son muy similares a las
representadas en la Fig. 74a, procedentes de datos propios.
Un total de 35 análisis de isótopos estables ('g0 y'jC) han sido realizadas en
espeleotemas procedentes de la Sima Fliper, Cueva del Chorrillo, Sima de los Enebrales y
Cueva del Gorgocil, ubicadas en los macizos de Tamajón y Muriel (Fig. 74b). Los valores de
5180 varían entre -7,7 y -4,4, mientras que el S'^C lo hace entre -10,3 y-5. Cabe destacar que
los valores más negativos de 5180 y S"C corresponden a los espeleotemas muestreados en la
Cueva del Gorgocil, generados en el estadio isotópico 5.
Macizo de Valporquero
En el sistema kárstico de Valporquero se han efectuado dos pares de análisis de
isótopos estables (180 y'^C) sobre sendos espeleotemas situados en el acceso al curso
hidrológicamente activo. Estos datos se han complementado con otras 84 determinaciones
obtenidas por Durán y Heredia (1997) y Durán et al. (2000) sobre una estalagmita holocena.
Puede observarse como en dicha estalagmita los valores de 5180 se agrupan en torno a valores
entre -5,6 y-4,0, mientras que los correspondientes al S'^C se distribuyen a lo largo de una recta
entre -3,6 y 0,4 (Fig. 76). En cambio, las determinaciones efectuadas sobre espeleotemas
situados en el acceso al curso activo, cuya edad es desconocida, presentan valores de S's0 y
S13C bastante más negativos.
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Fig. 73. Representación gráfica de la composición isotópica de espeleotemas
procedentes de cavidades del borde norte del Sistema Central. a: Cueva de los

































Fig. 74. Representación gráfica de la composición isotópica de espeleotemas
procedentes del borde sur del Sistema Central. a: macizo de Patones-Cerro de
la Oliva y b: macizo de Tamajón y Cueva del Gorgocil (macizo de Muriel).
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Fig. 75. Representación gráfica de la composición isotópica de espeleotemas
del macizo de Patones-Cerro de la Oliva. Los datos proceden de Barettino
(1995a) y Torres et al. (1996).
Fig. 76. Representación gráfica de la composición isotópica de dos
espeleotemas procedentes del sistema kárstico de Valporquero. Los datos
proceden de Durán y Heredia (1997).
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DISCUSIÓN E INTERPRETACIÓN DE LOS RESULTADOS:
EVOLUCIÓN REGIONAL DEL KARST Y DEDUCCIONES
PALEOCLIMÁTICAS
^
Drscnsión e i^ite^^^rernción de los resultndos
13. INTERPRETACIÓN DE LOS RESULTADOS GEOCRONOLÓGICOS E
ISOTÓPICOS
La información proporcionada por las dataciones Th/U y los análisis de isótopos
estables realizados sobre los depósitos de precipitación química ( ver apartado 12.3) aportan
datos para intentar establecer la evolución del karst en las zonas estudiadas, poniendo de
manifiesto las diferentes etapas de generación de espeleotemas, fenómeno este directamente
relacionado con las condiciones paleoambientales regionales. A continuación se discuten los
resultados obtenidos mediante estas técnicas y se comparan con los existentes en otros ámbitos
peninsulares y del archipiélago balear.
13.1. Discusión de los resultados geocronológicos y comparación con otros ámbitos
geográ^cos
Los resultados de los análisis geocronológicos realizados en cavidades del borde sur del
Sistema Central permiten identificar al menos dos generaciones de espeleotemas (ver apartado
12.3.1.2.). La primera con una edad superior a 300.000 B.P, y la segunda perteneciente al
estadio isotópico 5. Cabe destacar que varios de los espeleotemas formados en el estadio
isotópico 5, aparecen sellando potentes rellenos detríticos, formados en un periodo anterior
probablemente más frío. Si a las precedentes dataciones sumamos las realizadas en la zona por
otros autores (Barettino, 1995a, Torres et a[., 1996), pueden diferenciarse otras 4 fases de
crecimiento. La más antigua, atribuida al Pleistoceno inferior (981±76 ka), entre los estadios
isotópicos 27 y 33. Al Pleistoceno medio pertenecerían dos generaciones de concreciones, una
asociada al estadio isotópico 7 y otra al estadio isotópico 6 de carácter más fresco. Durante el
Pleistoceno superior, estos mismos autores también identifican el crecimiento de espeleotemas
asociados al estadio isotópico 5.
En cavidades del borde norte del Sistema Central hemos podido identificar, gracias a las
dataciones Th/U, hasta 4 generaciones diferentes de espeleotemas ( ver apartado 12.3.1.2.). Tres
de ellas en la Cueva de los Enebralejos, correspondientes a los estadios isotópicos 7, 3 y 1. La
otra en la Cueva de Antonio López, donde se ha obtenido una edad superior a 300.000 años B.P.
para una colada estalagmítica.
Las dataciones de espeleotemas y travertinos realizadas en el sistema kárstico de
Valporquero ponen de manifiesto la existencia de un mínimo de 4 generaciones diferentes (ver
apartado 12.3.1.2.). La primera con una antigiiedad superior a 300.000 B.P. y el resto asociadas
a los estadios isotópicos 5, 3 y 1.
Los análisis geocronológicos realizados en las cavidades de los bordes del Sistema
Central permiten identificar 4 generaciones de crecimiento de espeleotemas asociadas a
periodos cálidos (interglaciares), y otra más en período más frío, desde el final del Pleistoceno
medio hasta el Holoceno. También revelan la existencia de generaciones más antiguas, de más
de 300.000 B.P., que podrían corresponder al estadio isotópico 9 e incluso más antiguo, como lo
demuestra la datación de un espeleotema con 981 ka (Barettino, 1995a) en el Cerro de la Oliva.
Las cinco generaciones de espeleotemas existentes, a partir del Pleistoceno medio, se agrupan
en torno a las siguientes edades y estadios isotópicos:
• Entre 232.000 y 200.000 B.P., correspondiente al estadio isotópico 7.
• Alrededor de 150.000 B.P., asociado al estadio isotópico 6.
• Entre 117.000 y 83.000 B.P. con un máximo bien marcado en torno a 1 10.000 B.P.,
asociado al estadio isotópico 5, que no ha sido detectado en cavidades del borde
norte del Sistema Central.
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• Entre 54.000 y 45.000 B.P. que corresponde al estadio isotópico 3.
• Holoceno (estadio isotópico 1).
Por su parte, las dataciones absolutas (Th/U) realizadas en el sistema kárstico de
Valporquero permiten diferenciar 4 generaciones de espeleotemas y travertinos bien
distinguibles morfológicamente (Durán y Heredia, 1997), en torno a las siguientes edades y
estadios isotópicos:
• La más antigua, de más de 300.000 B.P., identificada tanto en el interior de la cueva
como en las masas travertínicas del exterior. Podría corresponder a algún periodo
cálido del Pleistoceno medio o inferior.
• Dentro de la cavidad y asociado a un periodo de aguas altas, se ha identificado una
generación de espeleotemas epiacuáticos, de alrededor de 133.000 B.P. Dicha
generación podría corresponder a uno de los máximos termales del Pleistoceilo, más
coneretamente al estadio isotópico 5, en el límite Pleistoceno medio-Pleistoceno
superior.
• Alrededor de 44.000 B.P. se generan travertinos en un repunte cálido del
Pleistoceno superior asociado al estadio isotópico 3.
• Durante el Holoceno, asociado al estadio isotópico I, se forman también algunos
espeleotemas y travertinos.
Para la representación de los datos geocronológicos se ha utilizado la metodología
establecida por Henning et al. (1983). Los resultados de las dataciones absolutas se presentan en
forma de histogramas lineales, donde la frecuencia indica la relación entre las dataciones
existentes y el grado de error de las mismas. Así las dataciones más antiguas tendrán menor
valor frecuencial, pues sus márgenes de error tienden a ser mayores, dispersando los valores de
frecuencia entre varios intervalos. El intervalo de tiempo considerado abarca desde 350.000
años B.P. hasta la actualidad, es decir, desde la mitad del Pleistoceno medio hasta el Holoceno.
La figura 77 corresponde al histograma de las dataciones realizadas en espeleotemas de
cavidades de la zona centro y del sistema kárstico de Valporquero, incluyendo un total de 19
dataciones, comprendidas las efectuadas en el presente estudio y las obtenidas por otros autores
(localidades 4, 11 y 12 de la Fig. 69). En el gráfico destacan tres periodos por sus frecuencias
más elevadas comprendidas entre 5-25.000 B.P., 30.000-75.000 B.P. y 95.000-140.000 B.P., y
otros dos de menor entidad entre 75.000-95.000 B.P y 200.000-260.000 B.P.
Se ha realizado un histograma (Fig. 78) que comprende las 120 dataciones en
travertinos existentes en las provincias de León, Álava, Guadalajara, Cuenca, Soria, Teruel y
Albacete (localidades 4, 7, 10, 13, 14, 15, 16, 17, 18 y 22 de la Fig. 69). Los travertinos marcan
con mayor claridad los periodos más favorables para la formación de carbonatos continentales
(Durán, 1996), en comparación con los espeleotemas formados en medio subterráneo en
condiciones más homogéneas y cuya respuesta a los impulsos climáticos externos es diferente.
Las curvas frecuenciales muestran unos picos claramente definidos en los intervalos
correspondientes al Holoceno, 15.000-25.000 B.P., 70.000-75.000 B.P., 85.000-1 10.000 B.P. y
otros, menos señalados, en 35.000-65.000 B.P., 120.000-160.000 B.P. y 210.000-280.000 B.P.
En la figura 79 se muestran superpuestas las curvas frecuenciales correspondientes a la
presencia de espeleotemas y travertinos a lo largo del tiempo. Se aprecia un cierto paralelismo
en la formación de ambos tipos de carbonatos continentales terrestres, coincidiendo con los
estadios isotópicos 7, 5, 3 y 1. Cabe destacar el periodo de formación de travertinos en el
estadio isotópico 4 o el de formación de espeleotemas en el 3. La gráfica resultante de la
integración de ambas curvas (Fig. 80) permite apreciar con claridad dos máximos
correspondientes a los estadios isotópicos 5 y 3, y otro, de algo menor rango, en el Holoceno.
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Fig. 77. Diagrama de frecuencias de las dataciones de espeleotemas realizadas en cavidades de
ambos bordes del Sistema Central y del sistema kárstico de Valporquero.
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Fig. 78. Diagrama de frecuencias de las dataciones de travertinos realizadas por diversos
autores en la zona centro peninsular.
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Las curvas frecuenciales superpuestas permiten comparar periodos de formación de
espeleotemas y travertinos en la zona centro peninsular (Fig. 79). Los periodos de mayor
coincidencia en la formación de ambos tipos de depósitos se sitúan en el estadio isotópico 7,
parte del 6, el estadio 5, hacia la mitad de14, el estadio 3, final del 2 y el estadio 1.
En el sur de la Península Ibérica, más concretamente en la provincia de Málaga, se han
identificado, para el periodo Pleistoceno medio-actualidad, 6 máximos frecuenciales en la
formación de espeleotemas en la región (Durán, 1996). Estos se sitúan alrededor del Holoceno,
entre 45.000-55.000 B.P., 70.000-90.000 B.P., I15.000-155.000 B.P., 145.000-155.000 B.P. y
240.000-260.000 B.P. (Fig. 81a). Este mismo autor también reconoce para la provincia de
Málaga 4 periodos de formación de travertinos asimilables a los estadios isotópicos l, tránsito
2-3, 5 y 7, separados por tres mínimos frecuenciales cotrespondientes a parte del estadio 2, el
estadio 4 y parte de16 (Fig. 81b).
Si se comparan los datos geocronológicos obtenidos a partir de las dataciones de
espeleotemas en la provincia de Málaga con los de las cavidades de los bordes del Sistema
Central, se aprecia una similitud en los periodos de formación. Sin embargo, en la región centro
se observa un ligero desplazamiento del máximo frecuencial correspondiente al estadio
isotópico 7 hacia edades más modernas. En cuanto a las dataciones realizadas más al norte, en el
macizo kárstico de Valporquero, este desplazamiento de la curva de generación de espeleotemas
hacia edades más recientes se aprecia a partir del estadio 5. La posible causa de ello puede
atribuirse a que la mejora en las condiciones climáticas durante los estadios isotópicos cálidos
comenzara afectando antes al sur de la Península Ibérica y se fuera extendiendo
progresivamente hacia el norte. Este fenómeno se manifiesta mejor en estadios isotópicos largos
como son los casos del 5 y del 7.
Los estudios realizados por distintos autores en diversos lugares de España (Tabla 21)
han puesto de manifiesto la existencia de diferentes periodos de generación de espeleotemas
asociadas a los estadios isotópicos 9, 7, 6, 5, 3 y l. Estos son comparables, en general, con los
identificados en las cavidades estudiadas en la zona centro aunque con algunas diferencias. El
estadio isotópico 6 también se ha identificado en la zona centro aunque de forma puntual. No
parece que esto sea un caso aislado, pues en la vertiente francesa del macizo de la Piedra de San
Martín (Pirineos) también se ha señalado, asociada a este estadio isotópico, la formación de
espeleotemas (Maire y Quinif, 1988, 1989), así como en espeleotemas subaéreos de cavidades
costeras de la isla ae Mallorca (Ginés et al., 1999) y en la Cueva de Nerja, en Málaga (Durán
] 996). Esto puede ser debido a que el estadio 6 puede considerarse, en estas zonas, como un
episodio de condiciones menos rigurosas en comparación con otros de carácter más frío (Durán,
1996).
En la región centro también se ha identificado crecimiento de espeleotemas y travertinos
durante los estadios isotópicos 4 y 2. Tanto en el caso de dichos estadios, como en el del
anteriormente mencionado estadio isotópico 6, este hecho parece producirse siempre en la parte
final de los mismos (Fig. 81). Una posible explicación para este fenómeno puede atribuirse a la
rapidez de respuesta de los sistemas kársticos frente a los cambios ambientales. En el registro
marino, los efectos producidos por variaciones climáticas necesitan mayor tiempo para su
registro, no manifestándose hasta que se han extendido suficientemente los cambios. En el
estudio de los sistemas kársticos de la provincia de Málaga, Durán (1996) realiza esta misma
observación para el estadio isotópico 2, y en menor medida para el estadio 6. Para explicarlo
propone dos posibles causas: la primera referida a la inercia térmica del medio subterráneo, que
produciría un amortiguamiento de los vaivenes climáticos externos; o considerar que
efectivamente en el caso del límite entre los estadios isotópicos 6 y 5, este último pudo
comenzar antes en la región.
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Fig. 79. Representación de las curvas frecuenciales superpuestas de las dataciones de espeleote mas y
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Fig. 80. Representación de la resultante de la integración de las curvas frecuenciales de ^^eneración de
espeleotemas y travertinos en la zona centro peninsular.
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Fig. 81. Diagrama de frecuencias de las dataciones de espeleotemas (a) y travertinos (b) de la provincia de
Málaga (según Durán, 1996).
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13.2. Discusión de los resultados de los análisis de isótopos estables y comparación con
otros ámbitos geográi•icos
Los resultados de los análisis isotópicos realizados en este trabajo en espeleotemas de la
zona centro peninsular (ver apartado 12.3.2.), quedan reflejados en la Fig. 82a. En ella se
observa como S'g0 varía entre -9,3 y-4,2, mientras que el S'^C lo hace entre -10,8 y-1,62. Cabe
destacar el amplio intervalo de variación de éste último lo que parece coincidir con los
resultados obtenidos por Jiménez de Cisneros (1994) en espeleotemas de cavidades del sur de la
Península Ibérica y de las Islas Baleares. Dicha autora cita como valores límite de S'^C el
intervalo comprendido entre -11 y-1,7. Estas cifras también se aproximan notablemente a las
obtenidas en espeleotemas de cuevas de la provincia de Málaga por Durán (1996).
En la Fig. 82b se han añadido, además, datos procedentes de otros autores que I^an
trabajado en la zona de estudio (Barettino, 1995; Durán y Heredia, 1997), pudiéndose observar
como la distribución de los valores isotópicos no varía significativamente con respecto a los
representados en la Fig. 82a. Sin embargo, se observa un ligero aumento del rango de variación
de S'^C hacia valores positivos. Ello está motivado por la inclusión de los datos procedentes de
una estalagmita holocena de la Cueva de Valporquero. Este espeleotema marcaría, para el
periodo comprendido entre 8.170±335 y 7.180±405 B.P., variaciones de S'^O superiores al 17^.
reflejando oscilaciones de la temperatura ambiental superiores a 4°C (Durán et al., 2000). Los
valores positivos de S13C permiten suponer la existencia en la zona de una cubierta vegetal de
plantas herbáceas de tipo gramínea (vía C4).
Otra estalagmita holocena es la muestra EN-6 (ca. 2.500 B.P.), procedente de la Cueva
de los Enebralejos. Sin embargo, en ella los valores de S'jC son mucho más negativos que en el
caso del espeleotema de la Cueva de Valporquero. También lo es, aunque de forma menos
acusada, el 5180. Posiblemente, motivado porque las condiciones ambientales en la región
debieron ser de carácter más húmedo y templado que las de Valporquero, permitiendo la
existencia en la zona de una vegetación con plantas de follaje tipo C3.
En cuanto a la interpretación de las variaciones de 5180 en los espeleotemas de la región
esta debe hacerse de forma cautelosa. Aunque la mayor parte de las muestras estudiadas parecen
haber precipitado en equilibrio isotópico (Fig. 72), la utilización de estos datos para calcular
paleotemperz:uras es algo delicado, dado que no se conoce la co ►nposición isotópica de las
aguas a partir de las que se originó la precipitación de los carbonatos, debiendo únicamente
considerar los valores obtenidos como relativos o indicativos de etapas más frías o más cálidas.
Así, se aprecia en la Fig. 82b que la variación de 5180 puede llegar hasta valores de 5,3 lo que se
traduce en un rango teórico de paleotemperaturas superior a los 20°C. En España se han
construido curvas de paleotemperaturas calculadas a partir de la variación de S's0 en
espeleotemas de la isla de Mallorca (Jiménez de Cisneros, 1994) pudiéndose observar un rango
de variación de la temperatura superior a los 15°C desde el Pleistoceno medio hasta la
actualidad. Los valores superiores de fluctuación alcanzados en el centro de la península deben
atribuirse al carácter más continental del clima de la región con cambios más acusados de las
temperaturas.
En la Fig. 83 se han representado los datos isotópicos obtenidos por Barettino (1996b,
1996c) en terrazas travertínicas del río Blanco (Soria), Priego (Cuenca) y de la Mesa de Ocaña
(Toledo) (Sanz Montero, 1994, en Torres et al., 1996). Se observa como los valores de S'"O
aparecen muy agrupados, aproximadamente entre -8 y-5. Resultados semejantes son los
obtenidos en travertinos de los ríos Tajuña y Dulce y en las tobas terciarias de la cuenca de
Madrid por Ordoñez et al. (1981). Cabe destacar también como la variación de S' ^C, entre -9 y-
4, es significativamente inferior a la que presentan los espeleotemas de la zona centro (Fig.
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82b). Según Torres et al. (1996) ello sería consecuencia de la similitud de la cubierta vegetal en
todo el área durante la deposición de estos travertinos, con una vegetación predominantemente
de tipo C3 (árboles y arbustos). Aunque también podría deberse a que se habrían producido
algunos efectos cinéticos durante la deposición de los espeleotemas analizados. Pues no parece
congruente encontrar mayores rangos de oscilación de paleotemperaturas, calculados a partir de
la variación de 5180, durante los mismos periodos en las cavidades kársticas (deducidos a partir
de los espeleotemas) que en el exterior (deducido a partir de los travertinos).
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Fig. 82. Representación gráfica de la composición isotópica de los espeleotemas de la zona centro
peninsular. a: análisis propios y b: análisis propios y de otros autores.
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• Fig. 83. Representación gráfica de la composición isotópica de los travertinos fluviales de Priego
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14. EVOLUCIÓN DEL KARST EN LOS BORDES DEL SISTEMA CENTRAL Y EN EL
MACIZO DE VALPORQUERO
En el presente apartado se describen las diferentes fases erosivas y de relleno ocurridas
durante el Cuaternario en el endokarst de las zonas estudiadas. Para ello, se ha tenido en cuenta
la composición y disposición de los sedimentos detríticos dentro de las cavidades estudiadas, así
como la edad de los espeleotemas que los sellan y la presencia de restos paleontológicos.
También se realiza una reconstrucción de las diferentes fases de formación de espeleotemas en
las cavidades de la región, con el objetivo de construir un modelo evolutivo del karst de las
zonas estudiadas durante el Cuaternario.
14.1. Fases de relleno y de erosión de los sedimentos endokársticos
El estudio de las cavidades situadas en los bordes del Sistema Central, así como del
sistema kárstico de Valporquero, pone en evidencia la existencia en ellas de importantes
rellenos de tipo detrítico y de precipitación química. Estos rellenos, en ocasiones, Ilegan a
ocupar por completo los conductos subterráneos, dificultando considerablemente la circulación
del agua subterránea. Ello ha favorecido en gran medida la compartimentación del endokarst,
que en un primer estadio debió estar constituido por extensas redes de conductos freáticos, para
posteriormente y tras su colmatación pasar a formar pequeños sistemas de galerías aislados unos
de otros.
Los rellenos endokársticos estudiados se agrupan en secuencias sedimentarias bastante
simples, que reflejan diferentes fases evolutivas por las que han pasado los macizos kársticos. El
emplazamiento de sedimentos detríticos en el endokarst puede atribuirse a ciclos relativamente
fríos, en los que se produce de forma esporádica la entrada de importantes volúmenes de agua a
las cavidades, posibilitando la removilización de materiales sedimentados anteriormente y la
deposición de otros nuevos. Durante los periodos más templados se produce el sellado de los
depósitos detríticos por espeleotemas, aunque en ocasiones, tienen lugar episodios torrenciales
que conllevan la erosión parcial de estos materiales. La destrucción parcial de algunos de estos
espeleotemas y su posterior recrecimiento son una evidencia morfológica de este proceso. Por
su ubicación cercana a relieves importantes (Sistema Central o Cordillera Cantábrica), los
macizos kársticos estudiados se encuentran en una posición favorable para recibir aportes de
sedimentos. Estos han sido transportados por procesos de arroyada o de coladas de barro, desde
las laderas cercanas, constituidas fundamentalmente por rocas paleozoicas, y desde el propio
endokarst. El citado transporte se dirigió hacia el karst, rellenando huecos y cavidades durante
ciertas etapas del Cuaternario.
El análisis mineralógico realizado en los depósitos detríticos endokársticos pone de
manifiesto la relativa uniformidad que existe en estos depósitos. Aunque existen ligeras
diferencias, texturales y composicionales entre ellos, tanto dentro de una misma cavidad como
entre cavidades diferentes. Estas diferencias son reflejo de las distintas fases evolutivas por las
que han pasado los macizos kársticos, correspondiendo a múltiples episodios de relleno.
La accesibilidad existente en la actualidad a partes relativamente amplias del endokarst
implica que se hayan producido, tras los episodios de relleno, diversas fases erosivas que han
posibilitado la evacuación, en ocasiones casi total, de los sedimentos detríticos que colmataban
las galerías. La disposición de los rellenos detríticos y químicos, así como, las dataciones
realizadas en las principales cuevas de la región (Cueva del Reguerillo, Cueva de los
Enebralejos o el sistema de Valporquero) parecen indicar que el vaciado del endokarst no pudo
producirse en una única fase erosiva.
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Gracias a los restos fósiles de fauna incluidos en sedimentos detríticos de algunas
cavidades, se han podido datar ciertos episodios tardíos de colmatación del endokarst en la
región. En el caso del karst de Tamajón, esto podría haber ocurrido en el Pleistoceno superior-
Holoceno (Arribas et al., 1995). Por el momento, las excavaciones realizadas en cuevas y
abrigos de este macizo no han alcanzado el sustrato rocoso, pero la potencia sondeada supera los
5 m. Otras excavaciones paleontológicas realizadas en cavidades del Cerro de la Oliva, ponen
de manifiesto la existencia de faunas fósiles más antiguas incluidas en los rellenos kársticos, que
han sido atribuidas al Pleistoceno inferior-medio (Sesé y Ruiz Bustos, 1992). Esto permite
asignar al menos al Pleistoceno inferior ciertas fases importantes de relleno detrítico del
endokarst por entrada directa de sedimentos desde el exterior. Sin embargo, es bastante probable
que existieran procesos de relleno anteriores, ocurridos desde las primeras etapas de formación
del endokarst, aunque estos debieron ser de menor entidad, no quedando restos de ellos
reconocibles en la actualidad.
Cotas relativas
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Fig. 84. Esquema evolutivo de la Cueva de los Enebralejos, donde se señalan las diferentes etapas de
erosión y sedimentación detectadas en la cavidad.
Las dataciones Th/U realizadas sobre espeleotemas que aparecen sellando sedi ►nentos
detríticos han permitido conocer la cronología aproximada de otras fases de relleno que han
afectado al endokarst de la región. En la cueva BC-3 (Barranco de las Cuevas) se ha datado una
colada estalagmítica que recubre un depósito formado por cantos y arenas. La colada, de más de
300.000 B.P., evidencia un episodio de relleno anterior a dicha fecha. La Cueva de Antonio
López (macizo de Pedraza), por su situación altitudinal dentro del macizo, presenta ciertas
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similitudes con la cueva BC-3. En ella también existe una colada que sella un relleno detrítico,
cuya edad supera también 300.000 B.P. Sin embargo, en este caso el espeleotema contiene
abundantes restos paleontológicos que permiten acotar algo mejor la edad del mismo, pudiendo
atribuirlo al Pleistoceno medio (ver apartado 12.2). Al tratarse ambas de cavidades situadas en
las partes más altas de sus respectivos macizos, podemos suponer que los depósitos detríticos
presentes en ellas corresponden a un episodio de colmatación del endokarst relativamente
antiguo, que podría asignarse a la parte inicial del Pleistoceno medio.
Según Barettino (1995a) el primer piso de la Cueva del Reguerillo quedó
completamente colmatado, al penetrar en él las aguas del río Lozoya, en el Pleistoceno medio.
Una colada estalagmítica formada sobre los depósitos detríticos permite fijar la edad del final
del relleno alrededor de 208 ka. Tras ello se produjo un importante episodio erosivo que eliminó
parte de este depósito. También podría corresponder a este periodo la erosión parcial y
aterrazamiento de los depósitos fluviokársticos de la Cueva de la Escarihuela (Torres et al.,
1996).
Otras fases de colmatación del endokarst han sido identificadas en varias cavidades del
borde sur del Sistema Central (Cueva del Chorrillo, Sima de los Enebrales, Cueva del
Reguerillo y Cueva del Gorgocil). Los espeleotemas que aparecen sobre los sedimentos
detríticos presentan edades en torno a 120.000-110.000 B.P., indicando un periodo de
concrecionamiento posterior al relleno de estas cuevas. Dicha fase de relleno podría tener una






Fig. 85. Esquema de la evolución de la galería del Pozo, en la Cueva de los Enebralejos.
La Cueva de los Enebralejos, gracias a su morfología y desarrollo relativamente amplio,
conserva huellas de las diferentes fases de relleno y erosión que ha sufrido (Fig. 84). Los
rellenos detríticos más antiguos de la cavidad se depositaron probablemente en el Pleistoceno
inferior y se encuentran en el piso superior de la cavidad. Con el progresivo encajamiento de la
red de conductos kársticos, motivado por el descenso del nivel de base local, comenzó a
210
Discusión e irrterlrretnciórt cle los resultnclos
colmatarse el piso medio y a formarse el piso inferior. El piso medio debió estar completamente
formado y parcialmente relleno de sedimentos en el Pleistoceno medio. Posiblemente a
comienzos del Pleistoceno superior se produjo la unión, en varios puntos de la cueva, de los
pisos superior y medio como consecuencia de derrumbes. Una prueba de dicha unión puede
encontrarse en la sala de acceso a la Galería del Pozo (Fig. 85). Dicha sala está ocupada por
bloques de tamaño métrico sobre los que se han formado espeleotemas. La datación de los
mismos ha permitido diferenciar dos generaciones de distintas edades (ver apartado 12.3.1.2).
La más antigua correspondería al Pleistoceno medio y se habría formado con anterioridad a la
unión de ambos pisos. El vaciado parcial de los rellenos detríticos de los pisos medio y superior
unido, tal vez, a algún evento sísmico, habría provocado el desprendimiento y hundimiento del
suelo en el piso superior. Posteriormente se formaría, sobre los bloques caídos, una nueva
generación de espeleotemas en el Pleistoceno superior. Durante este periodo, sin embargo, los
cambios más importantes se producen en el piso inferior de la cavidad, donde el río subterráneo
erosionó los rellenos y formó las terrazas endokársticas visibles en la actualidad (Fig. 84).
En lo que se refiere a los rellenos detríticos en la Cueva de Valporquero, en la galería
denominada Gran Vía pueden observarse restos de tres niveles formados por bloques y cantos
adheridos a las paredes. Estos niveles marcarían, al menos, tres fases erosivas posteriores a un
importante episodio de relleno. Dicho episodio de relleno culminaría con la colmatación casi
completa de las galerías correspondiente al piso intermedio y el relleno parcial del piso superior
(Fig. 53).
Tras las pulsaciones frías pleistocenas, y como consecuencia de la fusión de la nieve y
del hielo acumulados, durante estos periodos, en las partes altas del valle del arroyo de
Valporquero, se debieron producir importantes aportes hídricos al sistema kárstico. De esta
forma, grandes cantidades de agua entraron a la cueva en forma de avenidas. La energía de estas
aguas produjo la movilización de los depósitos detríticos que taponaban las galerías,
provocando la erosión de los mismos. Este fenómeno debió repetirse en varias ocasiones a lo
largo del Pleistoceno (Tabla 27), quedando registrados los períodos erosivos en forma de
niveles detríticos colgados a diferentes alturas dentro de la Cueva de Valporquero.
Los procesos erosivos en el piso superior fueron siendo cada vez menos intensos al
ampliarse la red de conductos kársticos inferiores. Esto permitiría que al final de cada episodio
erosivo pudiera producirse el depósito de materiales finos (arenas y limos), como, por ejemplo,
los que actualmente ocupan parte del suelo de la Gran Vía (Fig. 53).
En el Pleistoceno medio las galerías del piso superior quedaron totalmente inactivas, al
permanecer la Paleocovona colgada sobre el nivel de base marcado por el río Torío, no
volviendo a circular el río subterráneo por ellas. Este hecho queda reflejado por la formación,
sobre los depósitos detríticos que forman el relleno de Grandes Maravillas, de los espeleotemas
más antiguos datados en el sistema kárstico de Valporquero (>300.000 B.P.). De esta manera,
los sucesivos episodios erosivos posteriores solo afectan a los pisos intermedio e inferior. En el
último tercio del Pleistoceno medio y gracias a un período de estabilidad en los aportes hidrícos,
comienzan a formarse niveles escalonados de espeleotemas epiacuáticos tanto en Grandes
Maravillas como en el Sil de las Perlas (Fig. 54).
Durante el período comprendido entre el Pleistoceno medio y el Pleistoceno superior, se
sucedieron en el piso inferior distintas fases de relleno y erosión. Se reconocen al menos dos
episodios importantes, marcados en forma de sendas terrazas con cantos subredondeados.
Posteriormente, una etapa de menor aporte hídrico, propició la formación de barreras
estalagmíticas y gours en el lecho del río subterráneo.
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A comienzos del Holoceno (y finales del Tardiaglaciar), el curso subterráneo del arroyo
de Valporquero ha sufrido una reactivación, lo que ha producido la erosión parcial de las
barreras estalagmíticas formadas anteriormente.
Plioceno Pleistoceno Pleistoceno Pleistoceno Holoceno
inferior medio superior
>1.600 ka 1.6Q0 a 700ka 70D a 120ka 120 a l0 ka <l0 ka
Piso superior Formación de Colmatación Sin Permanece Permanece
conductos parcial de los circulación de inactivo; inactivo;
kársticos y conductos agua, queda formación de formación de
encajamiento kársticos y inactivo; espeleotemas espeleotemas
de los mismos episodios formación de
erosivos es eleotemas
Piso Formación de Encajamiento Sin Permanece
intermedio conductos de los circulación de inactivo;
kársticos, conductos agua, queda formación de
colmatación y kársticos y inactivo; espeleotemas
periodos episodios formación de
erosivos erosivos es eleotemas
Piso inferior Formación de Encajamiento Encajamiento
conductos de los de los
kársticos y conductos conductos
relleno parcial kársticos y kársticos y
de los mismos formación de erosión de las
terrazas terrazas
endokársticas endokársticas
Tabla 27. Fases de relleno y erosión en el sistema kárstico de Valporquero.
En el endokarst de las zonas estudiadas ha debido haber un mayor número de episodios
de colmatación que los anteriormente citados. La dificultad para identificarlos es debida a que
sus huellas han sido totalmente borradas o a que no se han podido datar adecuadamente debido a
que en muchas ocasiones los depósitos detríticos no contienen restos paleontológicos o
espeleotemas que los sellen.
14.2. Generaciones de espeleotemas reconocidas
La presencia de depósitos endokársticos de precipitación química en las cavidades
estudiadas es de gran interés para el presente estudio, tanto por tratarse de materiales datables
como por su significación paleoambiental. La abundancia relativa de espeleteomas en cuevas de
las zonas estudiadas es significativamente inferior a la de rellenos detríticos, excepto en el
sistema de Valporquero donde ocurre lo contrario.
En la Cueva del Reguerillo se han reconocido varias etapas de concrecionamiento.
Torres et al. (1994b) identifican tres ciclos de sedimentación separados por coladas
estalagmíticas en una secuencia sedimentaria situada en el primer piso de la cueva. El más
antiguo de ellos viene marcado por el depósito de materiales detríticos y refleja la entrada del
río Lozoya a la cavidad. El ciclo finaliza con la formación, bajo condiciones climáticas
relativamente cálidas, de una colada estalagmítica asignada a los comienzos del Pleistoceno
medio, posiblemente equivalente en edad al espeleotema datado en la cueva BC-3 del Barranco
de las Cuevas, que presenta una antigiiedad >300 ka. El segundo ciclo refleja condiciones de
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estabilidad en el karst, con un aumento del proceso de infiltración, finalizando con la formación
de espeleotemas en el Pleistoceno medio (208 ka). El último ciclo señala un aumento
significativo del nivel hídrico local, con nuevos episodios de intrusión fluvial en la cueva y el
aporte de sedimentos detríticos alóctonos, finalizando con la formación de una nueva colada
estalagmítica cuya edad se estima como Pleistoceno superior (70-50 ka). A partir de aquí la
cavidad quedó inactiva, con la excepción de la formación en el Holoceno de los últimos
espeleotemas (Torres, 1974) asociados al "óptimo climático holoceno", equivalentes a los
reconocidos en otras cavidades próximas (Bazea et al., 1997a). Una secuencia sedimentaria
similar a la del primer piso de la Cueva del Reguerillo es la situada en el tercer piso de esta
misma cueva, donde hemos podido identificar otra fase de concrecionamiento (113 ka)
correspondiente a comienzos del Pleistoceno superior. Cerca de la Cueva del Reguerillo, Torres
et al. (1994b) identifican, en las cuevas de los Huesos y de la Escarihuela, dos generaciones,
más antiguas, de espeleotemas con edades en torno a 981 ka y 216 ka, respectivamente.
En varias cuevas de los macizos de Tamajón y de Muriel (Sima de los Enebrales, Cueva
del Chorrillo y Cueva del Gorgocil), sobre los depósitos detríticos apazece una colada
estalagmítica cuyo espesor puede alcanzaz los 10 cm. La edad obtenida para estos espeleotemas
es bastante similar en los casos en que ha sido determinada, variando entre 109 y 118 ka, por lo
que correspondería a una fase generalizada de concrecionamiento en la región, a comienzos del
Pleistoceno superior, similaz a la identificada en la Cueva del Reguerillo. En otras cavidades del
macizo de Tamajón (Cueva Vial, Sima de la Raya, Sima de los Enebrales y otras) se reconoce
una última fase de concrecionamiento que recubre a los sedimentos detríticos y a ciertos
espeleotemas formados con anterioridad, constituida por una costra estalagmítica de unos 0,5
cm. La comparación con cavidades próximas a Valdesotos y situadas a 10 km al SO de
Tamajón, permite hacer algunas consideraciones sobre la edad de esta fase tardía de
concrecionamiento. Los rellenos sobre los que estas costras aparecen presentan en ambas zonas
gran similitud. En el nivel superior analizado en las cuevas de Valdesotos, que también
corresponde a una colada estalagmítica, se encontraron incluidos restos cerámicos (Jordá Pazdo,
1993), que permiten asignar esta fase de precipitación química al Holoceno.
En el macizo de Pedraza se ha obtenido una edad de más de 300.000 B.P. para una
colada estalagmítica que por su situación y contenido paleontológico podría suponerse
equivalente a la fase de concrecionamiento identificada en el Barranco de las Cuevas,
correspondiente a comienzos del Pleistoceno medio. En el macizo de Prádena, la datación de
varios espeleotemas situados en diferentes pisos de la Cueva de los Enebralejos ha permitido
reconocer tres fases de crecimiento diferentes. La más antigua de ellas pertenece al Pleistoceno
medio (aprox. 232 ka), otra al Pleistoceno superior (aprox. 54 ka), siendo la última fase muy
reciente (finalizando hace aproximadamente 2.500 B.P.). Dichas generaciones de espeleotemas
son similazes a las identificadas en la Cueva del Reguerillo.
En el sistema kárstico de Valporquero las diferentes generaciones de espeleotemas y
travertinos datados permiten definir al menos cuatro etapas de crecimiento asociadas a episodios
climáticos relativamente cálidos. La más antigua de ellas, con más de 300.000 B.P., se ha
identificado tanto en estalagmitas de la sala de Grandes Maravillas como en el exterior del
sistema kárstico, donde se forma un primer edificio travertínico a la salida de la Covona. En el
interior de la cueva se han datado espeleotemas epiacuáticos con una edad de 133.000 B.P., es
decir próximos al tránsito Pleistoceno medio-superior. Estos corresponden a uno de los
máacimos termales del Pleistoceno, con depósitos generalizados de espeleotemas en toda la
Peninsula Ibérica, posiblemente coincidiendo, en el caso de Valporquero, con un periodo
húmedo (Durán y Heredia, 1998). Hacia 44.000-43.000 B.P. se deposita en el exterior un nuevo
edificio travertínico, en un momento cálido y húmedo, que posibilitó el crecimiento rápido del
mismo. En el Holoceno se forman nuevos travertinos en este segundo edificio con una edad de
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11.000-9.000 B.P., así como espeleotemas subaéreos en la sala de Grandes Maravillas (8.100-
7.100 B.P.).
Las dataciones de espeleotemas existentes en cuevas de las zonas estudiadas en el
presente trabajo, permiten reconocer al menos siete fases de crecimiento para el periodo
comprendido desde el Pleistoceno medio hasta la actualidad. Existen generaciones más
antiguas, pertenecientes al Pleistoceno inferior, identificadas por otros autores (Torres et al.,
1994), pero el método de datación empleado aquí únicamente nos ha permitido reconocer fases
de concrecionamiento de menos de 300.000 B.P. Las siete fases reconocidas, que se encuentran
representadas en la Fig. 86, tienen las siguiente edades:
La fase o fases más antiguas identificadas poseen una edad >300 ka, pudiendo corresponder
a la primera mitad del Pleistoceno medio, como sugieren los restos paleontológicos
incluidos en algunos de estos espeleotemas (ver apartado 12.2).
- Entre 243 y 210 ka, en la segunda mitad del Pleistoceno medio.
- Final del Pleistoceno medio (ca. 150 ka y ca. 135 ka), durante el estadio isotópico 6.
- Entre 120 y 110 ka, a comienzo del Pleistoceno superior, en el estadio isotópico 5.
- En el Pleistoceno superior (ca. 70 ka), durante el estadio isotópico 4.
- Entre 55 y 45 ka, en la segunda mitad del Pleistoceno superior, estadio isotópico 3.
- Entre 9.000 y la actualidad, Holoceno, en el estadio isotópico l.
14.3. Relación de la neotectónica con la evolución del karst
Diversos autores han identificado diferentes crisis tectónicas durante el Cuaternario en
el borde sur del Sistema Central. La cartografía neotectónica realizada por Silva et al., (1988a)
en el extremo suroriental de la Cuenca de Madrid pone de manifiesto la existencia de una etapa
de movimiento de fallas cuaternarias en el tránsito Pleistoceno inferior-medio que provoca la
captura del río Manzanares por un tributario del Jarama. Los estudios de paleosismicidad
realizados por Giner (1996), sobre depósitos de terrazas aluviales de los ríos Jarama y Tajo en la
Cuenca de Madrid, revelan la existencia de dos crisis tectónicas, la primera en el tránsito
Pleistoceno inferior-medio y otra en el Pleistoceno medio (Fig. 12). Otros trabajos realizados en
macizos kársticos del borde sur del Sistema Central revelan que a finales del Pleistoceno
inferior se produjo un paleoseísmo en el Cerro de la Oliva causando el deslizamiento, a favor de
un horizonte margoso, de hectómetros cúbicos de dolomías (Torres et al., 1995). Ello también
tiene sus consecuencias en el endokarst de la zona produciendo el basculamiento, en unos 45°,
de la terraza fluviokárstica existente en la Cueva de la Escarihuela. A partir de este momento y
al menos hasta los 220 ka, cifra obtenida mediante racemización de aminoácidos de un nivel con
gasterópodos en abanicos aluviales de la zona (Llamas et al., 1995), la región permanece
tectónicamente estable (Torres et al., 1996). Sin embargo, a finales del Pleistoceno medio se
produce a unos 5 km hacia el oeste del Cerro de la Oliva un movimiento neotectónico en la fosa
de Redueña que provoca el basculamiento de los sedimentos de abanicos aluviales, lo que
conlleva la desactivación de estos y la captura del arroyo Miraflores por el río Guadalix (Torres
et al., 1995). En el Cerro de la Oliva este evento se manifestaría en el endokarst por el vaciado
prácticamente completo del relleno fluviokárstico del primer piso de la Cueva del Reguerillo, y
la formación posteriormente de una colada estalagmítica datada en 208 ka (Torres et al., 1996).
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Fig. 86. Síntesis temporal de las diferentes generaciones de espeleotemas datados en las zonas estudiadas,
realizada con datos propios y procedentes de otros autores. A: etapas de máxima frecuencia de
crecimiento; B: etapas de menor frecuencia de crecimiento y C: datación Th/U y rango de error.
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En el borde norte del Sistema Central también se han descrito deformaciones causadas
por efectos de la tectónica cuaternaria en la Cueva de los Enebralejos (Barea et al., 1999). La
sala de acceso a la Galería del Pozo de esta cueva conserva huellas de actividad sísmica en
forma de estalactitas y estalagmitas rotas. Los planos de fractura que afectan a estos
espeleotemas se orientan preferentemente en la dirección NS°E y son de tipo normal (Figs. 61 y
62). Dicha orientación no se asemeja a las orientaciones medidas en fracturas del macizo rocoso
como en los conductos kársticos. Podría, por lo tanto, tratarse de una fase de esfuerzo de edad
Pleistocena. Dicha fase podría corresponder a la denominada fase Torrelaguna (Capote et al.,
1990), caracterizada por un régimen extensional asociado a la formación de fallas de tipo
normal-direccional y cuyo periodo de actividad se extiende en el Sistema Central desde el
Plioceno hasta la actualidad.
Los efectos de la neotectónica habrían dejado otras huellas en la Cueva de los
Enebralejos. Así, el suelo de la sala de acceso a la Galería del Pozo aparece ocupado por
bloques de tamaño métrico fruto de desprendimientos de paredes y techos que podrían ser
consecuencia de esa actividad sísmica reciente. Los bloques conservan espeleotemas formados
con anterioridad a la caída de los mismos (Fig. 85) y cuya datación pone en evidencia que se
formaron en el Pleistoceno medio (ca. 232 ka). Tras los desprendimientos y la estabilización de
estos bloques, el proceso de precipitación química continuó y la datación de la base de una de
esas nuevas estalagmitas arroja una edad de 54 ka. Tanto las fracturas de los espeleotemas como
el desprendimiento de los bloques en la sala podrían ser fenómenos contemporáneos y haberse
producido en una crisis tectónica durante la primera mitad del Pleistoceno superior.
La Cueva del Jaspe, en el macizo kárstico de Prádena, presenta en su galería de entrada,
bloques caídos en una situación similar a los existentes en la Cueva de los Enebralejos. Estos
bloques también presentan espeleotemas formados sobre ellos tras su desprendimiento. Uno de
estos espeleotemas (muestra JA-3) por su posición y aspecto morfológico interno podría
asemejazse al datado en la sala de acceso a la Galería del Pozo, de los Enebralejos, cuya edad es
54.000 B.P. Ello constituiría otra prueba que confirmaría la existencia de un evento tectónico
sucedido en la zona en la primera mitad del Pleistoceno superior (^paleoseismo o crisis
tectónica?) y que habria quedado registrado en ambas cavidades.
Parece evidente que a lo largo del Cuaternazio se han sucedido diferentes crisis
tectónicas en la zona centro peninsular. Los estudios neotectónicos y sobre sismicidad actual
realizados en la Cuenca de Madrid (Giner, 1996) ponen de manifiesto la juventud de algunas
estructuras generadas bajo campos de esfuerzos recientes (fallas en terrazas aluviales,
encajamiento local de la red fluvial etc.). Los efectos de dichos esfuerzos también se
manifiestan en el endokarst de la región, provocando el basculamiento de terrazas
fluviokársticas, rupturas de espeleotemas y desprendimientos de bloques en el interior de las
cavidades. Así, pueden identificarse en el Pleistoceno al menos tres crisis tectónicas: una en el
tránsito Pleistoceno inferior-medio, otra en el Pleistoceno medio (ca. 210 ka) y la más reciente
en la primera mitad del Pleistoceno superior (ca. 55 ka). Las dos últimas han podido ser
reconocidas en cavidades de la región afectando a depósitos endokársticos, tanto de tipo
detrítico como a espeleotemas.
14.4. Reconstrucción de la evolución del karst en los macizos estudiados
El desarrollo del karst en los bordes del Sistema Central se ha visto condicionado por
diversos factores. Uno de ellos es la composición mineralógica y química de las secuencias de
rocas sobre las que se ha desarrollado, con predominio de las dolomías, lo que ha motivado la
génesis de formas características, como son los relieves ruiniformes. Otro factor condicionante
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ha sido la disposición estructural de los materiales carbonatados, la mayoría de los cuales se
presentan como cuestas monoclinales (macizo de Pedraza, macizo de Muriel y Cerro de la
Oliva). Esto ha propiciado la formación de numerosos barrancos que disectan transversalmente,
a favor de la fracturación regional, los relieves en cuesta. Un buen ejemplo lo constituye el río
Lozoya a su paso por el Pontón de La Oliva (Madrid), el cual ha sufrido un encajamiento de 75
m durante el período que va del final del Plioceno a la parte final del Pleistoceno inferior (Fig.
87) (Torres et al., 1994b). Ello pone de manifiesto el rápido descenso sufrido por el nivel de
base en el karst de la zona sur del Sistema Central, lo que limitó la formación de conductos
freáticos de cierta envergadura. En este sentido la cueva del Reguerillo, con 8.910 m de
desarrollo, es una excepción.
La morfología en cuesta de varios de los macizos kársticos estudiados favorece la
escorrentía superficial, lo que ha limitado, en buena medida, el desarrollo de formas
exokársticas de importancia, así como la existencia de cavidades relevantes en la zona. Por otra
parte, el karst de Tamajón presenta un número relativamente abundante de exoformas y
cavidades. Ello es debido a la particular estructura geológica del macizo, a modo de amplio
sinclinal con buzamientos de sus flancos del orden de 5°, que favorece los procesos de
infiltración y disolución.
Los macizos kársticos no estuvieron expuestos a la acción de los procesos de disolución
hasta producirse la etapa más importante de estructuración alpina en el Sistema Central, en el
Mioceno superior, la denominada "Etapa Guadarrama" por Capote et al. (1990). Anteriormente,
las rocas carbonatadas cretácicas se encontrarían bajo la serie paleógena, fundamentalmente
constituida por arcillas y yesos, lo que ralentizaría los procesos de karstificación. A principios
del Plioceno los materiales cretácicos comenzaron a quedar al descubierto, debido a procesos de
erosión de los relieves generados por la Orogenia Alpina. Entonces, las aguas superficiales y
subterráneas empezaron a actuar sobre la roca, a favor de los planos de estratificación y otras
discontinuidades, formando de esta manera los primeros conductos y galerías. Esta hipótesis se
fundamenta en la existencia, en las cercanías de los macizos kársticos del borde sur del Sistema
Central, de materiales conglomeráticos de edad Pliocena (Pérez González y Portero, 1991),
procedentes del desmantelamiento de los relieves recién formados. En los niveles superiores de
estos conglomerados (Plioceno superior) se encuentran bloques dolomíticos de tamaño métrico,
en los que se aprecian huecos y pequeños conductos kársticos aislados. Este hecho denota la
actuación de procesos de karstificación con anterioridad al Plioceno superior.
A la vista de estos datos, Barea et al. (1997a) proponen un modelo evolutivo para el
karst de Tamajón (Tabla 28). Este comenzaría en el Mioceno superior-Plioceno inferior,
asociado al máximo levantamiento del Sistema Central, al producirse la estructuración de los
macizos kársticos de la zona. Durante el Plioceno tienen lugar los primeros procesos
significativos de karstificación, de manera análoga a lo sucedido en otros lugares de la
Península Ibérica (Durán et al., 1993) y en las Islas Baleares (Ginés y Ginés, 1995).
En el Plioceno superior, con un clima más húmedo que el actual, comienza a
configurarse la red fluvial, formándose las primeras incisiones fluviokársticas y ampliándose las
redes subterráneas de conductos freáticos. A lo largo del Pleistoceno inferior se produce un
encajamiento de la red fluvial, lo que provoca un descenso en los niveles de base locales del
karst. Los conductos freáticos se reestructuran, con un encajamiento de sus galerías. El
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Tabla 28. Esquema de las principales etapas en la evolución del karst de Tamajón,
según Barea et al. (1997a).
En el Pleistoceno medio y superior prosiguen las alternancias de períodos fríos de
carácter continental y otros más cálidos y húmedos. Bajo condiciones propicias, los fenómenos
de arroyada y las coladas de materiales detríticos colmatan casi por completo el endokarst. A
finales del Pleistoceno y comienzos del Holoceno se produjeron los últimos episodios de relleno
detrítico, seguidos por una erosión parcial de los depósitos. Esta fase erosiva podría asociarse al
final del último período frío Pleistoceno (Tardiglaciar). Más tarde y marcando el paso de un
clima continental más riguroso a otro más cálido y húmedo, con influencia mediterránea, se
produjo la precipitación de las últimas coladas estalagmíticas sobre los depósitos detríticos. Esta
generación de espeleotemas se correspondería con el óptimo climático del Holoceno (8.000-
5.000 B.P), como se ha identificado también en el macizo de Valporquero. En los bordes del
Sistema Central se identifica, igualmente, una generación reciente (2.500 B.P.) en la Cueva de
los Enebralejos. En otros lugares de la Península Ibérica se ha reconocido también dicha
generación holocena como se pone de manifiesto en la recopilación de datos geocronológicos
realizada por Durán (1989).
El Cerro de la Oliva, a diferencia de otros macizos kársticos desarrollados en los
afloramientos carbonatados próximos, presenta un notable desarrollo del endokarst (la Cueva
del Reguerillo, con 8.910 m de galerías es buena prueba de ello). Aunque las condiciones para
la karstificación han sido similares a las de macizos kársticos vecinos (composición de la roca,
estructura geológica y clima), su desanollo ha sido en parte diferente. La génesis y evolución de
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la Cueva del Reguerillo se han visto condicionadas por la proximidad de un río relativamente
importante, como es el Lozoya.
Como en el resto de macizos kársticos del Sistema Central, la formación del endokarst
en el Cerro de la Oliva pazece iniciazse en el Plioceno (Bazea et al., 1997b). La instalación de la
red fluvial plio-cuaternaria en la zona centro peninsular (Martín Serrano, 1991) provocó que el
río Lozoya y el arroyo Valdentales cortasen, durante su encajamiento, las galerías formadas con
anterioridad en el karst del Cerro de la Oliva. Se producen entonces episodios de intrusión
fluvial en las cavidades, sucediéndose así etapas de colmatación, reactivación y erosión, que han
quedado marcadas por el depósito de materiales detríticos en el interior de las cuevas y por la
formación de terrazas fluviokársticas (Fig. 87). Torres et al. (1994b) estiman que la primera de
estas terrazas se sitúa a+145 m sobre el talweg del río Lozoya, lo que les lleva a concluir que a
finales del Plioceno el río circulaba encajado, a su paso por el Cerro de la Oliva, a unos 60 m
por debajo del nivel de la raña. Desde finales del Plioceno al Pleistoceno inferior-medio, el
encajamiento sufrido alcanzaría los 116 m, lo que refleja la velocidad de la incisión fluvial en la
zona. De esta forma el endokazst va siendo progresivamente desactivado, a causa del descenso
del nivel de base que mazcan los ríos próximos (Lozoya y Jarama). Como consecuencia de este
proceso, los conductos freáticos pasan a régimen vadoso, hasta llegar a sú completa
desactivación hidrogeológica. La Fig. 87 refleja la situación del río Lozoya desde el Plioceno
superior hasta la actualidad. En ella también se señala la altura de las diferentes terrazas
fluviokársticas descritas por Torres et al. (1994b) en relación con las terrazas fluviales del río
Jarama estudiadas en la zona por Cabra et al. (1983). Un análisis de los datos permite realizar
una aproximación numérica del encajamiento de dicho río en este sector. Así, en el periodo
Plioceno superior-Pleistoceno inferior el río se habría encajado unos 71 m a una velocidad
media de 3,4 cm/1.000 años. Durante el Pleistoceno inferior-medio, el descenso en el nivel de
base habría sido de 88 m, es decir, una media de 9,6 cm/1.000 años. Finalmente, desde el
Pleistoceno medio a la actualidad el río Lozoya habría profundizado otros 36 m su cauce, a una
velocidad media de 5,1 cm/1.000 años.
En cuanto a la edad de formación del endokarst de Prádena parece ser análoga, al menos
para sus etapas iniciales, a la de otros macizos kársticos próximos (karst de Tamajón y Cerro de
la Oliva) donde existe formación de conductos kársticos ya en el Plioceno superior (quizá bajo
una delgada cobertera sedimentazia). El encajamiento del endokarst debió prolongarse hasta el
Pleistoceno inferior, sin poder precisar con mayor exactitud el momento en que éste estuvo
prácticamente formado. La ausencia de restos paleontológicos en los depósitos detríticos de las
cavidades de la zona no facilita esta labor.
La Cueva de los Enebralejos debió formar parte de una red más amplia de conductos
kársticos, como lo demuestra la existencia de otras cavidades próximas con características
similares. El encajamiento de la red fluvial, a partir del Pliocuaternario, produjo un cambio de la
circulación hipogea y un aislamiento entre sí de los conductos endokársticos, compartimentando
el acuífero kárstico en unidades más pequeñas hasta dejar de ser activo hidrogeológicamente.
El cambio de régimen freático a vadoso, producto del encajamiento de la red fluvial, es
evidente en la Cueva de los Enebralejos. Ello responde a un reajuste progresivo de las redes
kársticas debido al descenso del nivel de base local. Este fenómeno provocó la formación de
nuevas galerías, cada vez más bajas, y su posterior colmatación. Al progresar el encajamiento, y
al alejarse de la situación de equilibrio, se produce la erosión parcial de los depósitos
endokársticos hasta volver a alcanzar condiciones de estabilidad (Fig. 84). En la actualidad, la
cavidad sólo es activa hidrogeológicamente en épocas de aguas altas, pues las galerías bajas se
encuentran muy cerca del nivel freático. Así, los procesos erosivos y sedimentarios producidos
son de escasa importancia, limitándose a fenómenos erosivos menores y deposición de arenas y
limos en el cauce.
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En el sistema kárstico de Valporquero se pone de manifiesto una génesis, acorde con la
evolución morfológica y climática de la región. El desarrollo de la cavidad es el resultado,
fundamentalmente, del progresivo encajamiento de la red fluvial, siendo el río Torío el nivel de
base local para el sistema kárstico. Las fases glaciazes e interglaciares que afectazon a la
Cordillera Cantábrica a lo largo del Pleistoceno condicionaron la formación del sistema
kárstico, así como los distintos episodios de colmatación y reactivación sufridos por la red
subterránea. Por su parte, el karst de Valporquero muestra señales evidentes de este pasado, con
la existencia de exoformas modeladas en buena medida en conexión con la acción glaciar y/o
periglaciar (grandes dolinas en embudo, pozos de nieve, canchales y laderas regularizadas).
La estructuración del nivel superior del sistema kárstico de Valporquero debió
producirse antes del Pleistoceno medio, puesto que la generación de espeleotemas más antigua
reconocida data de ese periodo (Fig. 88). Con anterioridad, debió existir una red de conductos
freáticos, que quedaron parcialmente desmantelados con la instalación de la red fluvial plio-
cuaternaria en la cuenca del Duero. El encajamiento del río Torío cortó esta red de galerías a la
altura de la Paleocovona, pasando ésta a funcionar como surgencia principal de la cavidad.
Dicha situación correspondería con un nivel del río unos 130 m por encima de su posición
actual.
El progresivo descenso del cauce del río Torío provocó el encajamiento de la red
kárstica. El río subterráneo abandonó el nivel superior, parcialmente colmatado por sedimentos,
pasando a ser La Covona la surgencia principal. Los aportes de agua, producto de la fusión de
los hielos durante los periodos interglaciazes, produjeron la reactivación de las galerías
superiores, lo que provocó la erosión parcial de los depósitos detríticos. En etapas relativamente
cálidas y húmedas se generazon los espeleotemas y travertinos más antiguos datados hasta ahora
en la cavidad y su entorno (Sala de Grandes Maravillas y salida de La Covona,
respectivamente). Esto debió producirse con anterioridad a 350.000 años B.P., en el Pleistoceno
medio. Los sectores más orientales de la cueva (Paleocovona y Grandes Maravillas) quedaron
entonces definitivamente inactivos.
El cierre de Grandes Maravillas debió provocar la inundación de dicha sala, a la vez que
tenía lugar un periodo cálido en el que se formaron abundantes espeleotemas epiacuáticos,
relacionados con el estadio isotópico 5, en torno a 130.000 B.P. Durante el último periodo
glaciaz (Wtirm en la terminología alpina) la acción erosiva se intensificó, aunque en un repunte
cálido (entre 45.000 - 40.000 B.P. aproximadamente) se generazon algunos de los travertinos
existentes aguas abajo del cañón de salida de La Covona. Tras el episodio frío correspondiente
al estadio isotópico 2, en el Holoceno se generazon los últimos espeleotemas de Grandes
Mazavillas (8.000-7.000 B.P.) y algunos travertinos exteriores (13.000-9.000 B.P.).
El encajamiento del río Torío hasta su posición actual provocó que La Covona quedase
definitivamente colgada en la ladera del valle. Ello supuso un nuevo reajuste del río subterráneo
para adaptazse al nivel de base existente. En la actualidad, además de la circulación localizada
en el río subterráneo, una parte del caudal hídrico discurre a un nivel inferior, saliendo el agua
directamente al río Torío.
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15. DEDUCCIONES PALEOCLIMÁTICAS RELACIONADAS CON LA EVOLUCIÓN
DEL KARST
El estudio de los depósitos detríticos endokársticos de las zonas consideradas en el
presente trabajo unido a la información obtenida mediante las dataciones y análisis de isótopos
estables de espeleotemas, permite realizar una reconstrucción paleoambiental de la región, al
menos desde el Pleistoceno medio hasta la actualidad. Dicha reconstrucción se ha efectuado
teniendo en cuenta, además, trabajos realizados en la Península Ibérica por otros autores y
basada fundamentalmente en el modelo evolutivo anteriormente propuesto.
Las diferentes fases de relleno detrítico identificadas en cavidades de la región centro,
evidencian periodos donde los aportes hídricos debieron ser suficientemente importantes como
para movilizar el volumen de sedimentos observados en el endokarst. Las fases de colmatación
más antiguas se produjeron a comienzos del Pleistoceno inferior, aunque apenas quedan huellas
en la actualidad de ellas. En la región se han identificado rellenos endokársticos con una edad
superior a 980 ka, en el Cerro de la Oliva (Sesé y Ruiz Bustos, 1992; Barettino, 1995a). Los
restos paleontológicos encontrados en cuevas de la zona centro permiten también reconocer
otros episodios de colmatación ocurridos en el Pleistoceno medio (ver apartado 12.2.). Las
técnicas empleadas en el presente estudio, nos han permitido únicamente identificar las fases de
relleno detrítico más recientes, y son las siguientes:
• Pleistoceno medio (más de 300 ka), identificada en el macizo de Pedraza y
Barranco de las Cuevas.
• Pleistoceno medio (ca. 208 ka), identificada en el Cerro de la Oliva y en el macizo
de Prádena.
• Pleistoceno medio-superior (ca. 120 ka), identificada en el macizo de Muriel,
macizo de Tamajón y Cerro de la Oliva.
• Pleistoceno superior, identificada en el sistema kárstico de Valporquero.
• Pleistoceno superior-Holoceno, identificada en el macizo de Tamajón, macizo de
Prádena y sistema kárstico de Valporquero.
El estudio mineralógico de los sedimentos detríticos endokársticos (ver apartado 12. I.)
pone de manifiesto que el relleno de las cuevas de la región debió producirse durante periodos
fríos y con importante circulación de agua. Los trabajos de Sesé (1994) y Ruiz Bustos (1997)
indican, sin embargo, que los periodos fríos del Pleistoceno fueron relativamente áridos, aunque
durante los mismos debieron producirse episodios torrenciales que posibilitaron la entrada al
endokarst de gran cantidad de sedimentos. Una aproximación más detallada al clima cuaternario
es realizada por Sesé (1994) mediante el estudio de micromamíferos, quien propone que durante
el Pleistoceno medio el clima peninsular debió ser templado con alguna intercalación cálida,
mientras que en el Pleistoceno superior fue más frío, aunque menos riguroso que en el resto de
Europa. También determina que las fases cálidas del Pleistoceno medio debieron ser húmedas,
con cursos de agua y abundante cubierta vegetal, mientras que las fases frías del Pleistoceno
superior fueron secas y áridas. Otro estudio realizado por Ruiz Bustos (1997), para el sur de
España, pone en evidencia que los momentos secos del Pleistoceno se caracterizaron también
por ser fríos, mientras que los cálidos fueron húmedos. En el centro peninsular, y pese a la
continentalidad del área, las condiciones paleoambientales debieron ser muy similares.
La fase de relleno mejor representada, en las cavidades de la región centro, se produjo
probablemente a finales del Pleistoceno medio (durante los estadios isotópicos 8 y 6).
Posteriormente, y ya en el Pleistoceno superior y comienzos del Holoceno (estadios 4, 2 y I)
tuvieron lugar otros episodios de colmatación del endokart, pero de menor intensidad que e)
anterior. Esto parece coincidir con las observaciones realizadas en el sistema Hundidero-Gato
(Málaga), donde la existencia de un importante relleno detrítico sellado por espeleotemas, ha
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sido atribuido a un periodo frío con intensas precipitaciones durante el estadio isotópico 4
(Durán y López Martínez, 1999).
Como hemos visto anteriormente, el emplazamiento de sedimentos detríticos en el
endokarst es indicativo de periodos climáticos relativamente fríos. Sin embargo, la formación de
espeleotemas y travertinos marcan una mejora de estas condiciones. Conocer la edad de las
diferentes generaciones de depósitos de precipitación química permite aportar información que
complementa el registro climático de la región, desde el Pleistoceno medio hasta la actualidad.
Aunque con anterioridad, también debió producirse la formación de espeleotemas en cavidades
de la zona centro, como ha quedado demostrado por Barettino (1995a) mediante la datación de
una colada estalagmítica perteneciente al Pleistoceno inferior (ca. 980 ka). Así las diferentes
generaciones de espeleotemas y travertinos identificadas en el centro peninsular pueden
agruparse en los siguientes periodos:
• Primera mitad del Pleistoceno medio (más de 300 ka), posiblemente perteneciente
al estadio isotópico 9 o incluso al 11.
• Segunda mitad del Pleistoceno medio (243-210 ka), perteneciente al estadio
isotópico 7.
• Final del Pleistoceno medio (ca. 150 y ca. 135 ka), perteneciente al estadio
isotópico 6.
• Comienzo del Pleistoceno superior (120-110 ka), en el estadio isotópico 5.
• Pleistoceno superior (ca. 70 ka), en el estadio isotópico 4.
• Segunda mitad del Pleistoceno superior (55-45 ka), perteneciente al estadio
isotópico 3.
• Holoceno (11.000-2.500 B.P.), en el estadio isotópico 1.
Cabe destacar la formación de espeleotemas en estadios isotópicos de carácter frío,
como son los estadios 6 y 4, aunque dicha foramción parece producirse en ambos casos
principalmente en la parte final de los mismos (Figs. 77 y 80). Este fenómeno no es exclusivo
del centro peninsular, sino que también ha sido reconocido por otros autores (Maire y Quinif,
1988, 1989; Durán, 1996; Ginés et al., 1999) en diversas cavidades de la geografía española.
Para explicar este fenómeno, Durán (1996) propone que el estadio isotópico 6, al menos en el
sur de la Península Ibérica, podría haber sido un episodio menos riguroso en relación con otros
estadios fríos. Este mismo autor cita, igualmente, como posibles causas para la formación de
espeleotemas en estadios isotópicos de carácter frío (también observado por él en el estadio 2): a
la rapidez de respuesta que presentan los sistemas kársticos frente a variaciones ambientales,
permitiendo detectar cambios climáticos con anterioridad a los reflejados por el registro marino;
o como consecuencia del adelanto en el comienzo del estadio isotópico de carácter cálido
siguiente, en este caso de los estadios 5 y 3.
Los análisis de isótopos estables en espeleotemas son una herramienta muy útil para
realizar una aproximación a las paleotemperaturas de cada periodo. Para ello, se ha obtenido la
composición isotópica media de `g0, de algunos de los grupos cronológicos de espeleotemas.
Así, para la primera mitad del Pleistoceno medio (>300 ka) la composición media resultante es
de -8,3 pudiendo corresponder al estadio isotópico 9 o incluso al 11. Para el estadio 7 es de -6,8.
Para e161a media resulta ser de -6,2 y para el estadio 3 es de -7,3. Durante el estadio isotópico 1
la composición media calculada para el ^g0 es de -6,5.
15odemos observar como la composición isotópica media del oxigeno varía en dos
unidades delta, dentro de los periodos considerados, lo que significaría oscilaciones de las
temperaturas en tomo a los 8°C. Los valores más negativos de 180, aquí calculados, y por lo
tanto pertenecientes a épocas más cálidas, corresponden al estadio isotópico 9 0 11, y al estadio
isotópico 3(Interestadial). Las fases más frías se asocian a la segunda mitad del Pleistoceno
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medio, a finales del Pleistoceno superior y comienzo del Holoceno. Este hecho concuerda en
gran medida con las observaciones realizadas por Sesé (1994) para finales del Pleistoceno
superior en la Península Ibérica. Estudios palinológicos realizados en la provincia de Toledo
(Martín Anroyo et al., 1999) ponen también de manifiesto la existencia en la región de un clima
frío y árido en el Tazdiglaciar. En nuestro caso, esto se refleja muy bien debido a la ausencia en
la formación de espeleotemas hasta comienzos del Holoceno.
En cuanto a la composición isotópica media del estadio 6, podemos observar como es
bastante similar a la correspondiente a la del Holoceno. Se justificaría, por lo tanto, que el
estadio isotópico 6 habría sido, en el centro de la Península Ibérica, menos riguroso en relación
con otros estadios de cazácter frío, como pone de manifiesto Durán (1996) en la provincia de
Málaga. No debemos descartar, sin embargo, que tanto paza el estadio isotópico 6 como para el
4, los cambios climáticos ocurridos en la región pudieran ser antes registrados en el endokarst,
como consecuencia de las peculiares condiciones ambientales del mismo.
El estadio isotópico 5, al igual que ocurre en otros lugares de la Península Ibérica, debió
corresponder al periodo más cálido y húmedo del Pleistoceno superior; en él la formación de
depósitos de precipitación química fue generalizada. En la zona centro esta generación aparece
bien mazcada en los diferentes macizos y cavidades estudiadas, y corresponde con la pulsación
cálida descrita para la zona centro, entre 128 y 92 ka, por Martín Arroyo et al. ( I 999).
Los valores mínimos absolutos de S^gO obtenidos en espeleotemas de cavidades del
borde norte y sur del Sistema Central, son de -9,3 y-8,8, respectivamente; y de -5,6 para el
macizo de Valporquero. Vemos como los valores más negativos, correspondientes a periodos
más cálidos, pertenecen a espeleotemas de cavidades situadas en los bordes del Sistema Central,
mientras que los valores menos negativos, relacionados con periodos más fríos, pertenecen a la
vertiente meridional de la Cordillera Cantábrica. Ello revela la existencia de un gradiente
climático latitudinal similar al actual.
El 13C de los espeleotemas del centro peninsular, permite conocer de forma indirecta las
características de la cobertera vegetal en cada periodo. El valor isotópico medio de "C
calculado para el estadio 7 es de -4,7. Para el estadio 5 es de -6,2 y-6,5 para el estadio 3. Para
el estadio isotópico 1 es de -9,2. Se observa una disminución progresiva de los valores medios
de 13C, en los periodos cálidos, desde el estadio isotópico 7 hasta el estadio 1. Podemos
interpretar así, que durante la segunda mitad del Pleistoceno medio la vegetación de tipo
herbácea fue relativamente abundante. En el tránsito entre el Pleistoceno medio-Pleistoceno
superior y durante parte del Pleistoceno superior las características de la cobertera vegetal
debieron ser muy semejantes con la presencia en la zona de una vegetación de tipo mixto. Esta
similitud entre dichos periodos tiene su correspondencia también en los contenidos isotópicos
de oxigeno con valores que presentan escasas variaciones entre sí. En el Holoceno, los valores
de 13C más negativos pueden responder a la presencia en la zona de una cubierta vegetal
dominada por plantas de follaje (árboles y arbustos) como consecuencia de la existencia en la
región de un clima templado y húmedo. Dicho clima parece instalarse en la zona centro
alrededor de los 8.000-7.000 B.P. como ha sido puesto de manifiesto en el sistema kárstico de
Valporquero (Durán et al., 2000).
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16. RESUMEN DE LOS RESULTADOS
El endokarst constituye un medio que posibilita la conservación de formas y depósitos
correspondientes a acontecimientos geológicos que en superficie pueden ser más fácilmente
eliminados por los agentes externos. La información obtenida mediante el estudio del karst y de los
depósitos asociados a él, contribuye a reconstruir la evolución paleogeográfica y paleoclimática de
la zona centro peninsular durante el Cuaternario. En la presente Tesis se han considerado diferentes
aspectos relacionados con la karstología como son: geomorfología (exo y endokárstica),
hidrogeología, petrología y estructura de las rocas karstificadas, mineralogía de los rellenos
detríticos endokársticos, paleontología y estudio de los depósitos de precipitación química
(espeleotemas y travertinos). Los principales resultados obtenidos, hasta aquí, pueden resumirse así:
Los macizos kársticos existentes en los bordes del Sistema Central están constituidos por rocas
carbonatadas del Cretácico superior. Estos macizos se orientan a lo largo de una franja alargada
y discontinúa, en dirección NE-SO, a lo largo de 120 km en la vertiente meridional de la cadena
y 112 km en la vertiente septentrional de la misma.
Los macizos kársticos estudiados en los bordes del Sistema Central presentan, en general, una
disposición estructural subhorizontal, con amplios pliegues o formando relieves en cuesta con
buzamientos que en ocasiones pueden superar los 30°, sobre todo en las proximidades de los
cabalgamientos que ponen en contacto las rocas cretácicas con los materiales paleozoicos del
zócalo.
Los macizos kársticos de los bordes del Sistema Central se encuentran frecuentemente
semicubiertos por materiales detríticos (suelos y terrazas fluviales).
Una de las principales características de los macizos kársticos de los bordes del Sistema Central
es el escaso desarrollo y la poca variedad de exoformas, siendo éstas casi inexistentes en los
macizos situados en el tercio oeste de la zona estudiada.
Las exoformas más significativas y mejor desarrolladas, en los macizos kársticos de los bordes
del Sistema Central, son las incisiones fluviokársticas (cañones y barrancos), formadas a favor
de las directrices estructurales locales, fundamentalmente de dirección N-S. También existen.
en zonas donde el karst no está cubierto, lapiaces de tipo oqueroso con karr^e,iit^as y
perforaciones cilindroideas. Otras formas como los relieves ruiniformes, dolinas, torcas y
bogaces son menos abundantes y se concentran principalmente en los macizos de Tamajón.
Prádena o el Cañón del río Riaza.
La existencia de cavidades es generalizada en los macizos kársticos de los bordes del Sistema
Central. En su mayoría se trata de cuevas de desarrollo horizontal y dimensiones menores a
1.000 m. Cuatro de las cuevas estudiadas superan, sin embargo, esta cifra, son: la Cueva del
Reguerillo, la Cueva de los Enebralejos, la Cueva Pepón y la Cueva del Jaspe. Las cavidades
de la región debieron formar parte de una amplia red de conductos freáticos, que en la
actualidad está parcialmente desmantelada por la erosión y la incisión fluvial.
Las primeras exploraciones espeleológicas realizadas en cavidades situadas en los bordes del
Sistema Central datan de 1752 y han continuado hasta la actualidad. Fruto de ellas son las más
de 180 cavidades inventariadas cuyos desarrollos suman más de 28 km de galerías y conductos
subterráneos.
229
Barea Ludtena, J. Geomorfología ^^ evolución paleoc(imótica...
Las cavidades existentes en los bordes del Sistema Central se encuentran en buena parte
colmatadas por sedimentos detríticos y de precipitación química, lo que ha provocado la
compartimentación del endokarst formando pequeños sistemas kársticos aislados unos de otros.
El macizo kárstico de Patones-Cerro de la Oliva destaca por albergar la cavidad de mayor
desarrollo explorado de toda la zona centro, con 8.910 m(Cueva del Reguerillo). Esta cueva,
estructurada en tres pisos, posee abundantes rellenos de tipo detrítico y espeleotemas que ponen
de manifiesto la evolución sufrida por el endokarst de la zona, relacionada con la del cercano
río Lozoya.
El macizo kárstico de Retiendas-Valdepeñas de la Sierra presenta una relativa escasez de
exoformas, sobre todo en su parte oriental. Sin embargo, las incisiones fluviokársticas aparecen
bien desarrolladas en este sector y se han formado principalmente a favor del río Jarama, en dos
tramos de 1.100 m y 1.500 m de longitud. Las principales cavidades de este macizo son la
Cueva de la Bruja, Cueva de la Cabra y Cueva V-L Las dos últimas poseen en su interior
terrazas fluviokársticas como consecuencia de la entrada en ellas, durante ciertos momentos del
Pleistoceno, del río Jarama.
EI macizo kárstico de Tamajón presenta la mayor variedad y número de formas exokársticas de
todos los macizos estudiados en los bordes del Sistema Central. En él son relativamente
abundantes lapiaces de tipologías variadas, relieves ruiniformes, dolinas, torcas, bogaces y
cañones. Con una extensión de 15 km'` posee más de 50 cavidades inventariadas, cuyos
desarrollos oscilan entre 2 y 465 m. En dichas cuevas los sedimentos detríticos son muy
abundantes, formando en ocasiones rellenos de varios metros de espesor (Sima Fliper, Cueva
del Chorrillo, entre otras.).
La Cueva del Gorgocil, situada en el macizo de Muriel, con sus 590 m de desarrollo explorado
es la segunda cavidad más extensa de todo el borde sur del Sistema Central. Las exoformas más
abundantes son los lapiaces de tipo oqueroso, las perforaciones cilindroideas y las ^ame^iit^as;
donde el buzamiento supera los 40°, se encuentran acanaladuras y lapiaces en regueros.
El macizo kárstico de Somolinos, con más de 120 km', es el más extenso de los existentes en el
borde sur del Sistema Central. Las exoformas más abundantes en la zona son los cañones, y en
las partes altas, los lapiaces con acanaladuras lineales de hasta 30 cm, desarrollados a favor de
la fracturación local. También existen relieves residuales en forma de agujas o pináculos, y
desarrollo de travertinos asociados al río del Manadero. Las cavidades, sin embargo, son
escasas, situándose predominantemente en las laderas de los cañones.
El macizo kárstico de Prádena destaca sobre otros situados en la vertiente septentrional de la
sierra, por poseer un endokarst relativamente bien desarrollo. En él se abren más de 32
cavidades, de las que tres de ellas sobrepasan los 1.200 m de desarrollo. La Cueva de los
Enebralejos es una de estas cuevas, está estructurada en tres pisos y conserva en su interior
interesantes rellenos detríticos y químicos que permiten reconstruir la evolución sufrida por el
karst de la zona.
Las formas exokársticas en los macizos de Pedraza y Torreiglesias son escasas al estar ambos
en buena parte cubiertos por materiales detríticos. Así, las principales cavidades conocidas de
los dos macizos se abren en los cañones formados por el arroyo del Vadillo y el río Pirón,
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respectivamente. Las cuevas de la zona presentan rellenos sedimentarios asociados a estos
cursos fluviales, además de restos paleontológicos y arqueológicos.
Los ríos Duratón y Riaza han labrado profundas incisiones fluviokársticas en los materiales
carbonatados cretácicos del borde norte del Sistema Central. En las paredes de ambos cañones
se abren múltiples conductos subterráneos; estos debieron for ►nar parte de una amplia red de
conductos freáticos desmantelados por el encajamiento fluvial. Dichas cuevas presentan
rellenos detríticos, siendo muy escasos los espeleotemas. Las exoformas se limitan a pequeños
lapiaces oquerosos, viseras y abrigos en las paredes de estos cañones.
En la mayor parte de los macizos kársticos situados en los bordes del Sistema Central se
observa un escalonamiento de conductos subterráneos y cavidades. Se han descrito casos de
encajamientos de galerías superiores a 12 m(Cueva de la Cabra y Sima de los Enebrales, por
ejemplo). Ello responde al descenso del nivel de base marcado por los cursos fluviales
próximos.
El macizo kárstico de Valporquero, constituido por rocas carbonatadas carboníferas, presenta
una gran diversidad de formas exokársticas. Destacan por su abundancia y extensión los
lapiaces y las depresiones cerradas. La cavidad más importante del macizo es el denominado
sistema kárstico de Valporquero. Contiene abundantes rellenos formando terrazas endokársticas
que, en ocasiones, aparecen selladas por coladas estalagmíticas. Cabe destacar la existencia de
dos importantes edificios travertínicos, de edad Pleistoceno superior y Holoceno, situados a la
salida del sistema kárstico antes de alcanzar el cauce del río Torío.
El estudio petrográfico y las calcimetrías realizadas sobre las rocas carbonatadas de los macizos
de los bordes del Sistema Central, evidencian la existencia de dos conjuntos litológicos bien
diferenciados. Un conjunto inferior formado principalmente por rocas de tipo calizo y otro
superior de carácter dolomítico. Los fenómenos exokársticos están muy poco desarrollados o
están ausentes en el conjunto inferior; sin embargo, en el conjunto superior son numerosas las
formas kársticas superficiales. El endokarst también aparece mejor desarrollado en este último
tramo concentrando la mayor parte de las cavidades de la región.
Las diferencias petrográficas y en el contenido en carbonato cálcico de las formaciones que
constituyen el macizo de Valporquero hacen que tanto el exokarst como el endokarst de la zona
presenten una notable variedad de formas. Sobre la Formación Barcaliente, de carácter
dolomítico, no existen apenas lapiaces; sin embargo, son relativamente abundantes las dolinas
de fondo plano y de bordes suaves. En la Formación Valdeteja, constituida por calizas con
elevados contenidos en carbonato cálcico, los lapiaces están muy bien desarrollados y las
dolinas presentan formas en embudo y bordes escarpados. El endokarst, sin embargo, está
mejor desarrollado en la Formación Barcaliente, donde se abre el sistema kárstico de
Valporquero.
Los lineamientos medidos en los macizos kársticos situados en los bordes del Sistema Central
se agrupan a favor de la dirección N120°-150°, variando ligeramente según la orientación de
cada macizo. Estos son, por lo tanto, subparalelos a la dirección de máximo acortamiento
horizontal que produjo la elevación del Sistema Central. Estas discontinuidades han jugado un
papel muy importante en el desarrollo del karst de la región al constituir las direcciones
preferentes para la actuación de los procesos kársticos. Las galerías y conductos subterráneos se
agrupan en el intervalo N135°-165°E, con un máximo secundario a 90°, prácticamente
231
Bnrea L«chena, J. Geonto^fología ^• evol^^ción pcileoc/rmcíticn...
coincidente con los lineamientos medidos en el exokarst, lo que demuestra el marcado control
estructural existente en el desarrollo del endokarst.
En la Cueva de los Enebralejos las facturas que afectan a los espeleotemas de la cavidad
presentan una dirección predominante NS°E que no coincide con las orientaciones de las
discontinuidades del macizo kárstico. Este hecho podría ser consecuencia de algún episodio
neotectónico atribuible al Pleistoceno y que podría corresponder con la última fase de esfuerzo
definida para el Sistema Central, denominada fase Torrelaguna.
Los análisis mineralógicos de los sedimentos endokársticos de las cavidades de ambos bordes
del Sistema Central, ponen de manifiesto la relativa homogeneidad existente entre ellos. Esto es
consecuencia de las características petrológicas de las áreas fuente de donde proceden buena
parte de estos sedimentos, así como de las condiciones de transporte hacia el endokarst de los
mismos.
El mineral más abundante en los rellenos endokársticos estudiados es la illita, seguida en
importancia por la caolinita, procedente de la caolinización de los feldespatos de las rocas
próximas (principalmente de los materiales de la Formación arenas de Utrillas). Otros minerales
de la arcilla encontrados más esporádicamente son la esmectita y la clorita, deben tener su
origen en el material insoluble contenido en las rocas dolomíticas que constituyen los macizos
kársticos. La presencia de esmectita indica unas condiciones altamente conservativas del
endokarst, que favorece su permanencia tras los procesos de disolución de la roca. La
paragonita únicamente aparece en los rellenos de las cavidades del borde sur del Sistema
Central, puesto que este mineral se asocia a rocas metamórficas de grado medio-bajo, que son
las predominantes en las proximidades de los macizos kársticos de dicha vertiente de la cadena.
Los minerales de la arcilla estudiados en los rellenos endokársticos de las cavidades situadas en
los bordes del Sistema Central, sugieren que la evolución sufrida por estos ha sido corta, no
apreciándose diferencias notables entre muestras procedentes de los diferentes macizos
kársticos, cada uno con su situación geomorfológica particular, reflejo de estadios diferentes de
la evolución del karst.
Los restos paleontológicos más antiguos encontrados en las cavidades del Sistema Central
corresponden al Pleistoceno inferior-medio. Se ha observado un ligero desfase temporal entre
las faunas localizadas en las cuevas del borde sur y del borde norte, siendo más antiguas las de
la vertiente meridional. Ello podría ser consecuencia de un sesgo en las observaciones, aunque
también podría deberse a que el endokarst del borde sur del Sistema Central quedó antes
desmantelado por la erosión, pudiendo haber servido ya desde el Pleistoceno inferior como
cobijo a las diferentes especies animales que poblaban la zona.
La evolución sedimentaria sufrida por las cavidades del centro peninsular está directamente
relaciona con las condiciones climáticas regionales que han tenido lugar durante el Cuaternario.
La alternancia de periodos fríos y cálidos en el Pleistoceno ha provocado que el endokarst
sufriera diferentes fases de relleno y erosión. En la actualidad todavía continúan produciéndose,
aunque en menor medida, fenómenos de erosión, y originándose pequeñas dolinas y colapsos
que permiten el acceso a nuevas cavidades.
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No se tienen datos precisos del comienzo del relleno del endokarst de la región por sedimentos
detríticos. Sin embargo, la situación de algunos depósitos dentro de los conductos subterráneos
hace pensar que estos procesos debieron producirse de forma casi inmediata a la formación de
dichos huecos, tal vez a partir del Plioceno-Pleistoceno inferior.
Los análisis geocronológicos realizados en espeleotemas de las cavidades de los bordes del
Sistema Central permiten identificar, desde finales del Pleistoceno medio hasta la actualidad, al
menos 4 generaciones asociadas a periodos cálidos (estadios isotópicos 7. 5, 3 y I) y otra más
en periodo relativamente frío (estadio isotópico 6). También se reconocen espeleotemas de
mayor antigiiedad, con edades geocronológicas Th/U superiores a 300.000 B.P.
Las dataciones (Th/U) realizadas en el sistema kárstico de Valporquero permiten identificar 4
fases de crecimiento de espeleotemas y travertinos, la más antigua con una edad superior a
300.000 B.P. y el resto correspondiente a los estadios isotópicos 5, 3 y 1.
Los valores isotópicos obtenidos en espeleotemas de cavidades del borde norte del Sistema
Central presentan una variación de 8180 entre -4,2 y-9,3, y de 8"C entre -3,4 y-10,5; mientras
que en el borde sur lo hacen entre -4,4 y-8,8 (8'RO) y-1,6 y-10,3 (B^^C). En el macizo de
Valporquero los rangos de variación del 5180 oscilan entre -4 y-5,6, mientras que el 8"C lo
hace entre 0,4 y -3,6.
Los valores más bajos de S'$O obtenidos en los espeleotemas de las cavidades estudiadas en el
centro peninsular, revelan la existencia de un gradiente climático latitudinal similar al actual.
Así, en las cavidades del borde norte y sur del Sistema Central, estos valores son -9,3 y-8,8,
respectivamente; mientras que para el macizo de Valporquero es de -5,6. Vemos pues como los
valores más negativos (más cálido) corresponden a las cavidades situadas en los bordes del
Sistema Central, siendo menos negativos (más frío) los correspondiente a la vertiente
meridional de la Cordillera Cantábrica.
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17. CONCLUSIONES FINALES
Tras la exposición de los principales resultados, se plantean a continuación las conclusiones
finales relacionadas con el desarrollo del presente estudio.
• Los macizos kársticos estudiados en la zona centro peninsular se sitúan en las vertientes norte y
sur de las sierras de Guadarrama, Somosierra y Ayllón y en el extremo septentrional de la
Cuenca del Duero. Se trata de afloramientos de extensión inferior a 120 km', constituidos por
rocas carbonatadas de edades paleozoica y mesozoica. En ellos existe una relación directa entre
la intensidad de la karstificación y las características petrológicas de los materiales que
constituyen los macizos kársticos. Así, las formas endokársticas presentan mayor variedad y se
encuentran mejor desarrolladas en los tramos donde la composición de la roca es de carácter
dolomítico.
• Existe un marcado control estructural en el desarrollo del karst de las zonas estudiadas. Las
fracturas han jugado un papel fundamental en la actuación de los procesos de disolución al
constituir las direcciones preferentes para el desarrollo de los mismos. Así, la orientación de las
galerías y conductos subterráneos coinciden prácticamente con las diferentes estructuras
observadas en el exokarst.
• Las primeras fases de karstificación detectadas en el área estudiada tienen lugar en el Plioceno
inferior, tras la estructuración alpina del centro peninsular. Sin embargo, no es hasta el Plioceno
superior cuando comienzan a generarse las redes de conductos subterráneos más importantes,
fenómeno éste asociado a la formación de las primeras incisiones fluviokársticas, como
consecuencia de la profundización y encajamiento de la red fluvial Plio-Cuaternaria.
• La incisión de la red fluvial en la zona centro peninsular ha jugado un papel primordial en la
evolución del karst de la región. El descenso del nivel de base marcado por los ríos próximos ha
provocado, en los macizos kársticos, la profundización de las redes de conductos kársticos hasta
llegar a su completo desmantelamiento. Esto ha posibilitado, en ocasiones, la entrada a las
cavidades de importantes caudales de agua y materiales detríticos que han producido la
colmatación de grandes sectores del endokarst.
• EI desarrollo y la variedad de formas exokársticas en los macizos situados en ambos bordes del
Sistema Central es relativamente escaso. Dichas formas se limitan a pequeñas extensiones de
lapiaz oqueroso, relieves ruinifórmes e incisiones fluviokársticas. Ello puede ser debido a que
buena parte de estos macizos se encuentran parcialmente cubiertos por materiales detríticos.
• Se han inventariado más de 180 cavidades repartidas por la práctica totalidad de los macizos
estudiados, totalizando más de 32 km de conductos subterráneos. Únicamente cinco de estas
cavidades superan los 1.200 m de desarrollo horizontal (Cueva del Reguerillo, sistema kárstico
de Valporquero, Cueva de los Enebralejos, Cueva Pepón y Cueva del Jaspe).
• La mayor parte de las cavidades estudiadas en la región se encuentran rellenas por sedimentos
detríticos y espeleotemas. Ello ha provocado que solo sean accesibles pequeñas porciones del
endokarst debido a la compartimentación del mismo formando pequeños sistemas kársticos
aislados unos de otros.
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• Los análisis mineralógicos realizados en los depósitos detríticos endokársticos de la zona
estudiada ha revelado la relativa homogeneidad existente entre dichos rellenos. Esto es
consecuencia directa del elevado grado de dependencia de las características petrológicas de las
áreas fuente de dichos sedimentos, así como de las condiciones de transporte hacia el endokarst.
Los minerales de la arcilla, por su parte, ponen de manifiesto que la evolución sufrida por estos
rellenos ha sido corta, no existiendo grandes diferencias composicionales entre muestras
procedentes de los diferentes macizos kársticos.
• Se ha podido observar un ligero desfase temporal entre los restos paleontológicos encontrados
en cavidades del borde sur y del borde norte del Sistema Central, siendo más antiguos los
existentes en la vertiente meridional y pertenecientes al Pleistoceno inferior. Ello podría ser
consecuencia de que el endokarst de esa vertiente de la sierra quedó desmantelado por la
erosión con anterioridad, y fue utilizable en consecuencia, como cobijo para las diferentes
especies de animales que poblaban la zona.
• Es difícil precisar la edad de las primeras fases de relleno detrítico del endokarst de Ia Zona
centro. Sin embargo, por su situación dentro de las cavidades y en el conjunto de los macizos es
posible que los primeros episodios de colmatación se produjeran a partir del límite Plioceno-
Pleistoceno. Sin embargo, las fases de relleno mejor representadas debieron producirse a finales
del Pleistoceno medio (estadios isotópicos 8 y 6), y continuaron produciéndose, aunque con
menor intensidad, durante el Pleistoceno superior (estadios isotópicos 4 y 2) y principio del
Holoceno.
• Las dataciones absolutas realizadas en la región centro han permitido detectar la formación de
espeleotemas y travertinos desde el Pleistoceno inferior (ccr. 980 ka). También se han
reconocido espeleotemas pertenecientes al Pleistoceno medio (ccr. 300 ka), aunque las
generaciones mejor acotadas son las correspondientes a los estadios isotópicos 7, 6, 5, 4, 3 y 1.
Cabe destacar la práctica ausencia de formación de espeleotemas durante el último periodo frío
del Pleistoceno superior (Tardiglaciar) hasta comienzos del Holoceno (ca. 9.000 B.P.).
• Existe una relativa similitud entre los periodos de formación de espeleotemas en cavidades del
sur peninsiilar con el de las cavidades estudiadas en la zona centro. Sin embargo, en estas
últimas se observa un ligero desplazamiento del máximo frecuencial correspondiente al estadio
isotópico 7 y 5 hacia edades más modernas. Ello podría atribuirse a que la mejora en las
condiciones climáticas durante los estadios isotópicos cálidos comenzara afectando antes al sur
de la Península Ibérica y se fuera extendiendo progresivamente hacia el norte.
• La formación de espeleotemas y travertinos en la parte final de los estadios isotópicos 6 y 4,
observado en la región centro, puede atribuirse al menor tiempo de respuesta que presentan los
sistemas kársticos frente a las variaciones ambientales. Ello habría permitido detectar cambios
climáticos con anterioridad a los señalados por el registro marino.
• Las técnicas isotópicas empleadas se han mostrado como una herramienta fundamental a la hora
de estudiar los depósitos carbonatados endokársticos. Los isótopos estables permiten, cuando se
dan condiciones de equilibrio, efectuar estimaciones sobre rangos de variación de
paleotemperaturas y sobre el tipo de cobertera vegetal. Por otro lado, aún teniendo en cuenta las
limitaciones cronológicas del método, las dataciones Th/U aportan edades absolutas que junto
con los isótopos, permiten realizar reconstrucciones paleoambientales en la región estudiada
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AIEA: Agencia lnternacional de la Energía Atómica
B.P.: Before Present, antes de la actualidad
ca.: circa, aproximadamente
CAE: Club Alpino Español
CE: Conductividad eléctrica
CRCCE: Comité Regional Castellano Centro de Espeleología
CSIC: Consejo Superior de Investivagaciones Científicas
ESR: Electron Spin Resonance
E.I.: Estadio Isotópico
GAEM: Grupo de Actividades Espeleológicas de Madrid
GE: Grupo Espeleológico
GEM: Grupo Espeleológico de Matallana
GER: Grupo Espeleológico de la Robla
GES HHT: Grupo de Espeleología de Hermandades del Trabajo
GET: Grupo de Espelelología Telefónica
IGME: Instituto Geológico y Minero de España
ITGE: Instituto Tecnológico Geominero de España
ka: kiloaños (1.000 años)
mg/1: miligramos por litro
m s.n.m.: metres sobre el nivel del mar
OJE: Organización Juvenil Española
p. ej.: por ejemplo
ppm: Partes por millón
Q: Caudal
RX: Rayos X
SEII: Sección de Espeleología de Ingenieros Industriales
SIDI: Servicio Interdepartamental de Investigación (de la Universidad Autónoma de Madrid)
SMOW: Standar Mean Ocean Water
UAM: Universidad Autónoma de Madrid
VSMOW: Vienna Standar Mean Ocean Water
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